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Résumé
L’Islande est une île issue de l’interaction entre un point chaud et la dorsale médio-Atlantique. Une
partie de cette dernière se retrouve ainsi en surface et forme un système complexe de rifts. Au niveau
d’une zone transformante atypique se situant au sud-ouest de l’île (la zone sismique sud islandaise),
une série de séismes majeurs (MW =6,5) s’est produite en juin 2000. Cette crise est constituée de deux
événements distants d’environ 17 km et séparés dans le temps d’environ 3,5 jours. De nombreuses
données InSAR, GPS et de pression dans des puits géothermiques couvrent les différentes phases
d’un cycle sismique. L’utilisation d’un code de calcul numérique fondé sur une méthode d’éléments
finis m’a permis d’explorer dans chaque phase du cycle les influences sur les déplacements en surface
des différentes hétérogénéités présentes au niveau de la zone sismique sud islandaise. Les résultats
remettent en question l’utilisation très répandue des espaces homogènes semi-infinis pour l’étude de
la phase cosismique et des modèles en couches horizontales pour ce qui concerne les autres phases.
Tout d’abord, une inversion conjointe de données cosismiques InSAR et GPS aboutit à une dis-
tribution de glissement sur les deux failles et cela pour différents modèles. Le processus d’inversion
a été amélioré afin d’obtenir une précision sur les glissements obtenus et une estimation de l’impact
des différentes hypothèses sur les résultats. Il apparaît alors que la rigidification de la lithosphère avec
la profondeur est l’hypothèse principale à retenir pour ce type d’étude, ce qui est déjà suggéré par
une étude de sensibilité préalable. Cette prédominance est telle qu’il n’est pas nécessaire de fixer avec
précision les paramètres géométriques liés à la modélisation des plans de faille (azimut, pendage,
position. . .). L’hypothèse de rigidification conduit également à des différences dans la répartition des
contraintes par rapport aux modèles homogènes. En effet, les zones où le déclenchement de futurs
séismes serait possible se trouvent réduites. On montre également qu’il est nécessaire d’inclure une
zone d’endommagement autour des failles et d’effectuer une étude plus précise au niveau de la couche
sédimentaire de faible épaisseur. En revanche, la géométrie des couches rhéologiques au niveau de la
zone d’étude n’est pas assez complexe pour avoir une influence sur les déplacements en surface et sur
la répartition des contraintes. De même, l’effet poro-élastique contenu dans les données InSAR n’a
pas de conséquences majeures sur les résultats.
Ensuite, dans le cadre d’une relaxation visqueuse, l’utilisation des données GPS obtenues lors de
la phase post-sismique couplées avec le code de calcul numérique fondé sur une méthode d’éléments
finis aboutit à la démonstration que la géométrie des couches rhéologiques est dans ce cas une hy-
pothèse aussi importante que la rigidification de la lithosphère. La viscosité de la croûte inférieure et
du manteau supérieur est alors d’environ 1019 Pa.s. Le modèle ne permet pas d’aller plus loin et une
amélioration du code est nécessaire pour traiter simultanément les autres processus post-sismiques
comme le phénomène d’afterslip et la relaxation poro-élastique. Cette dernière est d’ailleurs abordée
à l’aide d’une approximation élastique communément utilisée. On montre alors les limites de cette
méthode dans le cas de la zone sismique sud islandaise, ce qui aboutit à la conclusion que la variable
temps ne doit pas être systématiquement exclue dans ce type d’étude.
Finalement, l’étude de la phase inter-sismique avec prise en compte de la géométrie des couches
rhéologiques apporte une explication plausible de la migration d’est en ouest des séries sismiques
historiques et également des répliques. De plus, un outil utilisant ces dernières et qui permettrait de
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valider un modèle est présenté. Ces répliques pourraient d’ailleurs avoir un rôle actif par l’intermé-
diaire d’un processus de réaction en chaîne.
Mon travail aboutit à la conclusion qu’une étude du cycle sismique complet passera par la prise
en compte des différentes hétérogénéités principales présentes dans la lithosphère. La résolution de
ce problème nécessitera des codes de calcul numérique fondés sur une méthode d’éléments finis (ou
similaire) et par l’utilisation d’outils de calcul haute performance, domaine en pleine expansion de
nos jours.
Introduction
Photo personnelle prise lors de la campagne GPS de septembre 2003
The man in black fled across the desert,
and the gunslinger followed.
— The Dark Tower I : The Gunslinger —
Stephen KING
À chaque instant, notre planète nous rappelle par diverses manifestations son caractère agité,
dont les séismes sont une petite part. Les tremblements de terre majeurs font cependant partie des
phénomènes naturels les plus dévastateurs. C’est un fait qui est bien connu des islandais qui vivent
depuis plus d’un millénaire sur une île très active et souvent agitée par de forts séismes. Par exemple,
la crise sismique comportant deux événements de magnitude supérieure à six ont mis en branle en
juin 2000 un grand nombre de scientifiques de part le monde en plus des plaines situées au sud-ouest
de l’île. L’enjeu, comme pour tous les séismes importants se produisant chaque année à l’échelle de la
terre globale, est de comprendre la dynamique interne de notre planète en étudiant les conséquences de
ce type d’événements. Bien entendu, le but ultime est d’apporter une meilleure maîtrise de leurs effets
destructeurs. Pour cela, le géophysicien structure son étude en deux phases principales : l’observation
puis la modélisation.
Dans ces deux domaines, l’évolution des théories et des techniques au cours du dernier siècle a ap-
porté des outils majeurs de haute performance à la communauté scientifique. Ceci est vrai surtout pour
ces vingt dernières années qui ont vu du côté des observations l’installation de réseaux sismiques de
grande précision et l’utilisation croissante des techniques InSAR (Interferometric analysis of Synthe-
tic Aperture Radar images) et GPS (Global Positioning System). Du point de vue de la modélisation,
des progrès considérables ont également été effectués par l’intermédiaire de l’évolution exponentielle
des capacités de calcul en informatique et le développement d’outils de calcul numérique puissants
comme la méthode des éléments finis. Celle-ci permet de nos jours d’effectuer des études tridimen-
sionnelles avec des modèles ayant une complexité géométrique et rhéologique croissante. Avec ce
manuscrit, je vais tenter d’apporter une contribution à l’analyse de la crise islandaise de juin 2000
en utilisant certaines de ces techniques et méthodes. Les objectifs principaux qui ont motivé cette
étude sont d’une part l’analyse des effets rhéologiques et géométriques d’une telle crise sur le cycle
sismique en utilisant un milieu complexe et d’autre part la compréhension des mécanismes mis en
jeu en terme de transfert de contraintes dans la zone impliquée. Tout au long de mes travaux, j’ai
également eu l’occasion de tester la pertinence de l’utilisation dans ce contexte de codes de calcul
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numérique coûteux tel que ceux fondés sur une méthode d’éléments finis.
Le présent manuscrit se compose de quatre parties. La première partie décrit le contexte de mon
étude avec un premier chapitre concernant les caractéristiques géologique, tectonique et structurale
de l’Islande, le deuxième chapitre se concentrant principalement sur la zone sismique sud islandaise
qui a été le cadre de la crise sismique majeure de juin 2000. La fin de ce dernier chapitre explique
plus précisément les objectifs de mes travaux qui sont traités dans le reste de ce manuscrit. La seconde
partie, qui est constitué uniquement du chapitre 3, effectue un rappel concernant les bases de toute
étude mécanique en géophysique et l’état de l’art de la méthode des éléments finis dans ce domaine.
Il se termine par la validation des codes de calcul utilisés et par une étude préliminaire nécessaire
aux analyses effectuées dans la troisième partie. Cette dernière présente ensuite dans le chapitre 4
une inversion conjointe de données cosismiques InSAR et GPS concernant la crise de juin 2000 et
en utilisant le code TECTON fondé sur une méthode d’éléments finis afin de calculer la réponse
des modèles considérés. Cette troisième partie du manuscrit se termine par le chapitre 5 qui traite
de la phase post-sismique de la crise et de l’estimation de l’aléa sismique dans la zone sismique
sud islandaise et ses alentours. Enfin, la dernière partie conclue sur l’ensemble de mes travaux et
présente leurs perspectives. On trouvera en annexe l’ensemble des résultats de l’étude présentée dans
le chapitre 4.
Première partie





In the beginning Eru, the One,
who in the Elvish tongue is named Ilúvatar,
made the Ainur of his thought,
and they made a great Music before him.
In this Music the World was begun ;
for Ilúvatar made visible the song of the Ainur,
and they beheld it as a light in the darkness.
— The Silmarillion —
J. R. R. TOLKIEN
Au delà du 63e parallèle, au large de l’Atlantique Nord, une contrée mystérieuse s’élève contre
toute attente au delà du niveau de la mer (Figure 1.1). Région faite de glaces et de laves, pays où
règnent la sagesse des elfes et la sauvagerie des trolls, cette île représente, depuis l’installation d’une
partie du fier peuple nordique vers l’an 874 AD jusqu’à nos jours, une véritable passerelle vers l’ima-
ginaire, source de stimulation pour les esprits les plus effervescents. Ses sautes d’humeur dévastatrices
ont souvent été interprétées par les Vikings comme l’expression de leurs anciens dieux. Au Moyen
Âge, le Hekla, volcan situé au sud de l’Islande, était décrit comme la porte des Enfers et, quelques
siècles plus tard, JULES VERNES immortalisa un autre de ses volcans, le Snaefellsjökull, qui fut le
point de départ d’un dangereux périple, un Voyage au centre de la Terre.
Mais, en restant plus terre à terre, l’Islande est également un véritable pont entre deux géants
continentaux. D’un point de vue politique, économique et social, son peuple a toujours su tirer par-
tie des influences européenne dans un premier temps et américaine par la suite. En fait, leurs fiers
ancêtres, sous le commandement de LEIFUR ERIKSSON, furent très probablement les premiers à re-
lier l’Europe au « Nouveau Continent » vers la fin du Xe siècle. Et il est surprenant de savoir que ce
lien va bien au delà. Si l’on se ramène à une échelle de temps géologique, l’Islande est, depuis sa
naissance, une île « déchirée » entre deux plaques continentales, les plaques nord-américaine et eur-
asienne. En effet, située sur un plateau océanique, l’Islande constitue la partie émergée de la dorsale
médio-Atlantique (Mid-Atlantic Ridge, MAR). Ceci constitue une situation géologique très singu-
lière, que l’on ne retrouve sur Terre qu’en Afrique de l’Est, dans la régions des Afars. Au niveau de
l’Islande, cette particularité est due à la présence d’un point chaud (hot spot), responsable de l’activité
sismique et volcanique intense qui a façonné le paysage impressionnant de cette île, au grand bonheur







FIG. 1.1 L’Islande est un haut topographique de l’océan Atlantique Nord, au large des côtes du Groenland et
du nord de l’Europe. Elle se situe entre 63,5˚ et 66,5˚ de latitude nord et entre 13,5˚ et 24˚ de longitude ouest.
Figure d’après Garcia (2003).
Surface émergée :
103 000 km²








FIG. 1.2 Le relief islandais culmine à 2 119 m dans le glacier Vatnajökull, en rouge sur la carte. Les tons bleus
correspondent aux parties situées en dessous du niveau de la mer. L’Islande repose sur un plateau océanique
de plus de 500 km de diamètre qui constitue une anomalie d’environ 2,5 km dans les hauts-fonds de l’océan
Atlantique Nord. Les parties émergées s’étendent sur 102 800 km2. Figure d’après Bjarnason et al. (1993b).
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des touristes, mais aux dépens des Islandais et de leurs ancêtres vikings - bien que cette situation leur
apporte également quelques avantages que nous verrons par la suite.
Colonisée par un peuple exilé du royaume de Norvège vers 874 AD, l’Islande a donc été une terre
d’accueil bien cruelle pour ses habitants. Depuis cette époque, ils ont dû apprendre à vivre avec les
coulées de lave dévastatrices, les séismes destructeurs, les glissements de terrain et les inondations
torrentielles provenant des glaciers, appelées jökulhlaups par les islandais (Figure 1.3). Ils ont ainsi
développé une telle volonté de comprendre et de dompter ces phénomènes naturels que l’Islande est
devenue de nos jours une source de recherche scientifique indéniable pour le monde entier dans la
compréhension des phénomènes géodynamiques et de leur influence sur l’activité humaine.
Au début du XXe siècle, ce sont donc d’autres personnes, avec une curiosité bien différente et
une motivation en apparence moins poétique, qui ont commencé à s’intéresser grandement à cette
île mystérieuse. Au cours des dernières décennies, de nombreux chercheurs ont multiplié les efforts
pour essayer de résoudre les énigmes islandaises. Des projets ambitieux ont alors vu le jour de part le
monde et tout particulièrement au niveau européen. Il faut dire que l’intérêt de ces recherches ne se
limite pas à l’Islande, et maints sujets peuvent trouver leur application dans d’autres parties du monde.
Comme aiment à le rappeler certains chercheurs, l’Islande est un véritable laboratoire de recherche
européen.
Dans ce chapitre, nous verrons plus en détail la situation tectonique, géologique et structurelle
de l’Islande, puis nous nous intéresserons à ses origines, pour finir sur les relations mouvementées
qu’entretiennent cette île et son peuple. Les sections suivantes sont la synthèse d’extraits de nom-
breux ouvrages concernant l’Islande, en particulier Einarsson (1991), Gasperi (1999), Garcia (2003),
Pedersen (2004) et Sigmundsson (2006).
a) b)
c) d)
FIG. 1.3 Inondation torrentielle (jökulhlaup en islandais) provenant du glacier Vatnajökull en réponse à l’érup-
tion du Grímsvötn en novembre 1996 (a). La déglaciation brutale aux alentours du volcan a libéré 0,5 km3
d’eau (b) qui ont inondé les plaines du sud de l’Islande (c) et qui se sont déversées dans la mer, chargées de
tous les matériaux drainés par ce torrent diluvien (d).




































































Fr = Fremri Námur
Kr = Krafla
Hg = Hengill
EFZ, East Flank Zone
EVFZ, East Volcanic Flank Zone
EVZ, East Volcanic Zone
KR, Kolbeinsey Ridge
MVZ, Middle Volcanic Zone




WVZ, West Volcanic Zone
SISZ, South Iceland Seismic Zone
SP, Snaefelness Peninsula
SPR, Skagi-Snaefellness Paleo-Rift
TFZ, Tjörnes Fracture Zone
FIG. 1.4 Tectonique de l’Islande. (A) La plaque eurasienne s’éloigne de la plaque nord américaine à environ
2 cm/an (flèches blanches). La frontière se caractérise par des essaims de fissures et de failles (lignes noires),
dont l’orientation souligne le lieu de l’extension crustale (traits rouges). Dans ce réseau de déchirures, le sol
s’affaisse (fossés d’effondrement en jaune) et l’activité volcanique est intense (volcans et caldeiras cernés de
noir, en pointillés sous la glace). Les anciennes zones d’extension sont éteintes depuis environ 6 Ma (trait vert)
et 15 Ma (trait bleu). Les zones transformantes (trait vert en pointillés) font le lien entre les divers segments
d’extension. Les principales failles en surface sont représentées par des segments noirs. Les glaciers (en bleu)
recouvrent surtout le sud-est de l’île. Figure d’après Dubois et al. (2004). (B) Les systèmes volcaniques sont
représentés de la même manière que précédemment, à l’exception de traits bleus pour les volcans centraux. Le
volcanisme non associé aux zones d’extension définit les zones de flanc, dont la représentation des volcans est
remplie de bleu. La sismicité entre 1994 et 2000 se focalise surtout dans la TFZ, la SISZ, la RP, et de manière
plus diffuse dans la WVZ, la EVFZ, la MVZ, la EVZ et la NVZ. Figure d’après Tronnes (2002).
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1.1 Une île complexe et déchirée
De par sa situation géographique sur la ride médio-Atlantique (MAR), l’Islande est une île d’une
grande complexité. Elle constitue un haut topologique et bathymétrique révélant une partie aérienne
de la dorsale médio-océanique (Figures 1.1 et 1.2). Elle est en conséquence une zone d’accrétion
qui sépare la plaque nord-américaine de la plaque eurasienne. D’après le modèle NUVEL-1A (De-
Mets et al. 1990, 1994), cette séparation se fait à une vitesse de 18,9±0,5 mm/an selon une direc-
tion N102,7±1.1˚E. La frontière de plaque est assez complexe puisqu’elle est constituée de six struc-
tures distinctes : la péninsule de Reykjanes (Reykjanes Peninsula, RP), les zones volcaniques du
nord (North Volcanic Zone, NVZ), de l’est (East Volcanic Zone, EVZ) et de l’ouest (West Volcanic
Zone, WVZ) constituent les zones d’extension, alors que la zone de fracture de Tjörnes (Tjörnes
Fracture Zone, TFZ), la zone volcanique centrale (Middle Volcanic Zone, MVZ) et la zone sismique
sud islandaise (South Icelandic Seismic Zone, SISZ) sont plutôt associées à des zones transformantes
(Figure 1.4).
Au niveau de la péninsule de Reykjanes, la MAR s’infléchit dans la direction N76˚E. Cette partie
de la ride est à la fois une zone d’extension, révélée par l’existence de failles normales, et une zone
de cisaillement, avec la présence de failles décrochantes. Elle est marquée par un taux de subsidence
d’environ 1 cm/an dû aux exploitations géothermiques et à un manque d’alimentation en magma
(Hreinsdóttir et al. 2001; Pagli et al. 2003). Le point triple de Hengill fait la jonction de la péninsule
avec la WVZ et la SISZ autour de 21,5˚ de longitude ouest. La WVZ est en concurrence avec la EVZ,
qui est responsable, à ce niveau, de la plupart de l’extension de l’île (Sigmundsson et al. 1995; La-
Femina et al. 2005). Le cisaillement résultant est accommodé par la SISZ qui est une région d’une
complexité plus grande que celle associée à une simple zone transformante (la description de cette
zone sera approfondie dans le chapitre 2). La MVZ est généralement considérée comme faisant partie
de la WVZ, cependant Oskarsson et al. (1985) la décrivent comme une zone transformante défaillante
qui n’accommode qu’une très petite partie, voire rien du tout, du mouvement extensif provenant, à
ce niveau, de la EVZ. Dans le nord de l’île, la structure de la ride se résume à la Zone Volcanique
du Nord. Le lien entre cette dernière et la partie nord de la MAR, la ride de Kolbeinsey (KR), est
constitué de deux zones sismiques de failles décrochantes N-W, qui se situent dans la TFZ.
1.2 Une île volcanique
Les zones néovolcaniques sont composées de plusieurs systèmes volcaniques disposés en échelon
(Figure 1.4). Chaque système est formé d’un essaim de fissures parallèles à la zone de rift intégrant des
failles normales, et d’un volcan central avec le développement d’une caldeira pour certains. La partie
centrale est associé dans la plupart des cas à des roches volcaniques acides. L’activité volcanique se
situe en grande partie dans la structure centrale, mais des éruptions dans des fissures en extension se
produisent également au sein du réseau (Figure 1.5). De part la nature du rift au niveau de la péninsule
de Reykjanes, cette zone est également marquée par une activité sismique de type décrochant. Ces
zones en extension produisent une forte quantité de laves basaltiques d’affinité tholéïtique issues de
la fusion partielle du manteau supérieur (Figure 1.6). Ce type de volcanisme est associé aux rides
océaniques et à certains points chauds.
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L’autre type de volcanisme est constitué de laves basaltiques alcalines (Figure 1.6), issus de pro-
cessus de fusion partielle du manteau mais à des profondeurs plus grandes. Ce type de lave caractérise
les volcans intraplaques, dont la faible production magmatique ne permet pas la constitution d’une
ride. Ces volcans se situent au sud de la zone volcanique de l’est (East Volcanic Flank Zone, EVFZ ;
zone en progression comme nous le verrons dans le chapitre 2), sur la bordure est de cette même zone
(East Flank Zone, EFZ) et dans la zone volcanique de Snaefellsnes (Snaefellsnes Peninsula, SP), qui
est connue pour être un ancien rift. Ce type de volcanisme est caractéristique d’un contexte de point
chaud (Jakobsson 1979).
Parmi l’ensemble des laves émises, environ 10% sont de type acide. Elles ont tout d’abord été
interprété comme le résultat d’une cristallisation fractionnée très poussée de basaltes, mais une étude
isotopique de Oskarsson et al. (1985) explique sa présence en milieu océanique par la contamination
du magma par fusion partielle de croûte basaltique hydratée.
FIG. 1.5 Illustration du volcanisme présent au ni-
veau des zones de rift islandaises. Au niveau ré-
gional, les réseaux de fissures parallèles à la zone
de rift sont alimentés par des dykes reliés à des ré-
servoirs magmatiques situés sous la croûte. À un
niveau plus local, le volcan central est connecté
par des filons inclinés (sheets) à une chambre
magmatique située dans la croûte. La caldeira que
certains volcans développent n’est pas représen-
tée dans ce schéma. Figure d’après Gudmundsson
(1998).
1.3 Une île récente
L’Islande est une structure géologique jeune, constituée essentiellement de basaltes. Elle se dé-
coupe en quatre séries : tertiaire, plio-pléistocène (pliocène supérieur et pléistocène inférieur), pléis-
tocène supérieur et post-glaciaire (voir Figure 1.6).
Les plus anciennes roches en surface ont un âge compris entre 12 et 15 Ma et sont donc d’époque
tertiaire (15 à 3,3 Ma). Cette série forme des plateaux basaltiques (Figure 1.7) qui recouvrent près
de la moitié du territoire islandais (Nord-Ouest et Est). Les roches les plus âgées sont aussi les plus
éloignées par rapport aux zones de rift anciennes et actuelles. La présence de structures anticlinales
atteste par ailleurs d’une relocalisation des centres actifs d’accrétion (voir section 1.5 page 32 et
Figure 1.6). Cette série a été fortement érodée par les glaciations qui ont suivi, allant jusqu’à révéler
parfois la partie supérieure d’anciennes chambres magmatiques (Gudmundsson 1998).
Les roches volcaniques de la période plio-pléistocène (3,3 à 0,8 Ma) recouvrent près du quart du
territoire. Le début de cette époque se définit par les premières ères glaciaires. Les éruptions sub-
glaciaires ont produit des reliefs constituées de formations hyaloclastites et de laves en coussins
(Figure 1.8) et les déglaciations successives des grands glaciers islandais ont conduit à la forma-
tion de plaines sédimentaires. À la fin de cette époque, la branche constituant la zone volcanique
de l’est (EVZ) s’est mise en place et des anomalies dans la répartition de la série plio-pléistocène
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FIG. 1.6 Cartes géologiques de l’Islande. (A) Âge des différentes formations de l’Islande. Les laves les plus
anciennes sont les plus éloignées des zones d’accrétion (figure d’après Jóhannesson & Saemundsson (1998)).
(B) Les dykes sont orientés NE-SO dans le sud et l’ouest de l’île pour prendre une orientation N-S vers le
nord. Le pendage régional des coulées a tendance, en raison de l’alourdissement relié à l’ajout de nouveaux
matériaux, à converger vers les zones d’accrétion. La présence d’anticlinaux et d’anomalies dans la répartition
surfacique de l’âge des structures géologiques atteste de l’existence d’anciennes zones d’extension à l’ouest.
La composition des laves basaltiques est différente selon la provenance : tholéïtique dans les zones volcaniques
en extension et alcaline dans les zones de flanc. Figure d’après Flóvenz & Saedmundsson (1993) et Jakobsson
(1972).
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FIG. 1.7 Fjords au nord-ouest de l’île avec des plateaux basaltiques qui datent du tertiaire. Le pendage est-
sud-est des empilements de lave sur l’image de droite illustre le modèle de Pálmason (1980) où ce pendage est
expliqué par le chargement des anciennes formations par de nouveaux matériaux issus des zones d’accrétion
(photos de Rikke PEDERSEN).
FIG. 1.8 Sur les côtés, deux rides hyaloclastites formées par des éruptions subglaciaires fissurales. Au milieu,
le Herdubreid, un plateau volcanique issu du même type d’activité, qui a atteint la surface. Il est constitué
par des coulées hyaloclastites et en coussins. Sur le plateau, des éruptions aériennes ont formé un bouclier
volcanique (Bourgeois et al. 1998).
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FIG. 1.9 Le Trölladingja, bouclier volcanique situé sur le flanc ouest de la NVZ qui illustre le caractère fluide
des coulées aériennes (photo de Rikke PEDERSEN).
FIG. 1.10 Photo de la partie est de la plaine sédimentaire constituant la zone sismique sud islandaise (SISZ).
La rivière Markarfljót qui la parcourt résulte de la déglaciation saisonnière du Mýrdalsjökull. Dans le lointain,
l’île Heimaey se dessine au sud-sud-ouest de l’Islande (photo personnelle prise lors de la campagne GPS de
septembre 2003).
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dans la péninsule de Skagi, au nord, et à Snaefellsnes, à l’ouest, sont la signature d’anciennes zones
d’extension (Figure 1.4).
L’époque du pléistocène supérieur (âge des roches compris entre 800 et 11,5 ka) est marquée par
plus de périodes glaciaires, recouvrant pratiquement la totalité de l’île, d’où une grande production de
formations subglaciaires (formations palagonites ou Móberg en islandais), réparties en ride hyaloclas-
tite pour les fissures éruptives et en table volcanique pour les volcans centraux (Figure 1.8). Bourgeois
et al. (1998) estiment que la position de ces formations volcaniques laisserait penser que les zones
d’accrétion étaient plus larges qu’à l’heure actuelle. Les éruptions subglaciaires ont eu tendance à
produire des reliefs de haute altitude, alors que le produit des éruptions aériennes a aplani les envi-
rons en constituant de larges boucliers volcaniques, caractérisés par une faible altitude (Figure 1.9).
Ces deux types de formations composent un peu plus du quart des terres.
Enfin, l’époque post-glaciaire est caractérisée par des coulées de lave aériennes (Figure 1.11) et de
vastes plaines de sédiments non consolidés (Figure 1.10). Ces plaines se situent principalement dans
le sud de l’Islande et sont la conséquence des inondations dévastatrices (jökulhlaups) associées aux
éruptions subglaciaires (Figure 1.3). Les coulées de lave, situées dans la zone néovolcanique, repré-
sentent environ 10% du territoire. L’activité volcanique fut plus intense dans les premières périodes
de la déglaciation. Ce volcanisme est lié d’après Maclennan et al. (2002) à une production de magma
plus élevée résultant du déchargement de la structure crustale. Avant ce rebond post-glaciaire, une
grande partie de l’île s’est retrouvée sous le niveau de la mer, jusqu’à une distance de 50 km vers
l’intérieur des terres actuelles. Ceci a entraîné la mise en place de sédiments marins que l’on retrouve
dans les basses terres après le rebond post-glaciaire. Les islandais ont coutume de distinguer deux
périodes dans le volcanisme post-glaciaire : pré-historique et historique selon que les éruptions ont eu
lieu avant ou après l’installation du peuple Viking en Islande vers 874 AD. De nos jours, on dénombre
pas moins de 24 systèmes volcaniques actifs, dont la plupart sont associés à une activité géothermique
(Figure 1.12).
FIG. 1.11 Photo d’une ferme d’élevage islandaise spécialisée dans le mouton. Elle est bâtie au pied d’un champ
de lave issu d’une éruption aérienne de l’Hekla, volcan que l’on voit au loin sous la neige et les nuages (photo
personnelle prise lors de la campagne GPS de septembre 2003).
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Zone de rift
Flux surfacique de chaleur (mW.m-2)
FIG. 1.12 Photos d’exploitations géothermiques. La figure, d’après Flóvenz & Saedmundsson (1993), montre
la répartition des flux surfaciques de chaleur et leur importance avec des valeurs variant entre 90 à 300 mW.m−2.
Les fluides extraits peuvent atteindre des températures supérieures à 100 ˚C. L’ensemble des exploitations pro-
duit le cinquième de l’électricité utilisée sur l’île et alimente les habitations islandaises en eau chaude. Cette
eau est utilisée pour le chauffage et les besoins d’hygiène, pour peu que l’on supporte l’odeur de souffre ca-
ractéristique. En 2003, la consommation d’énergie par la géothermie s’élevait à environ 6.1013 kJ (Ragnarsson
2004). Photos d’Étienne BERTHIER et de Rikke PEDERSEN.
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1.4 Où l’on essaie de dévoiler l’intimité de l’Islande
La principale énigme que la Terre ait posé aux scientifiques se penchant sur ses sautes d’humeur
est celle de sa constitution interne. De nombreuses études ont permis d’avoir une idée générale, plus
ou moins précise, sur la structure interne des plaques océaniques et continentales. Cependant, l’Is-
lande étant un lieu particulier où un point chaud rencontre une dorsale océanique, sa structure interne
est différente.
1.4.1 Une croûte océanique plus épaisse
La structure interne de l’Islande a fait l’objet de plusieurs études. La première des hypothèses pour
les sismologues fut d’aborder le problème en considérant la pétrologie de la croûte islandaise comme
analogue à celle de la croûte océanique (Figure 1.13). Ainsi, Pálmason (1971), Gebrande et al. (1980),
Flóvenz & Gunnarsson (1991), Bjarnason et al. (1993b), Menke et al. (1996), Staples et al. (1997),
Darbyshire et al. (1998), Menke et al. (1998), Du & Foulger (2001), Weir et al. (2001), Allen et al.
(2002b) et Foulger et al. (2003) s’accordent à définir la structure interne de l’Islande (Figure 1.14)
comme la superposition d’une fine croûte supérieure, avec des vitesses d’ondes P comprises entre
3 km/s et 6,5 km/s, et d’une croûte inférieure plus épaisse caractérisée par des vitesses comprises
entre 6,5 km/s et 7,0 km/s, le tout reposant sur une couche de vitesse typiquement de l’ordre de
7,0 à 7,4 km/s. La croûte supérieure est composée, dans sa partie haute, de coulées récentes de lave
poreuse et de sédiments non consolidés, puis d’un mélange très inhomogène de basaltes plus ou
moins hydrothermalisés et de hyaloclastites parcourus par de nombreux dykes en profondeur. Le fort
gradient de vitesse observé (allant de 0,57 s−1 à 0,2 s−1) s’explique par une densification et une
consolidation des basaltes, croissant avec la profondeur. Une augmentation des vitesses est observée
dans les zones d’activité géothermique, augmentation attribuée à une réduction de la porosité par des
minéralisations secondaires dues aux flux géothermiques (Flóvenz & Gunnarsson 1991). La croûte
inférieure possède un gradient de vitesse beaucoup moins élevé (de l’ordre de 0,02 s−1) et on suppose
FIG. 1.13 Structure de la lithosphère océanique dé-
duite de l’étude d’ophiolite en Oman. La croûte su-
périeure, épaisse de 3 km environ, est composée
de laves en coussin et de réseaux de dykes, dont
la consolidation progressive avec la profondeur en-
traîne une augmentation de la vitesse des ondes sis-
miques. La croûte inférieure, constituée principale-
ment de gabbros, s’étend jusqu’à 7 km de profondeur
et la vitesse des ondes sismiques est plutôt stable. À
ce niveau, le Moho, souligné par des dunites, sépare
la croûte du manteau composé d’harzburgite. Figure
d’après Christensen & Smewing (1981).
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qu’elle est constituée de gabbros enrichis en épidote.
La dernière couche est considérée par les partisans de l’hypothèse de « fine croûte chaude » comme
un manteau supérieur anormalement chaud (Pálmason 1971; Gebrande et al. 1980). La présence de
matériaux partiellement fondus (1 à 4% de liquide) est compatible avec les résultats de laboratoire
utilisant des matériaux de type péridotite mantellique (Flóvenz 1992). Cette hypothèse est soutenue
par l’observation d’une haute conductivité électrique par Eysteinsson & Hermance (1985) et Schme-
ling (1985), et par l’existence de forts flux de chaleur (Flóvenz & Saedmundsson 1993). Cependant,
la détection de réflexions à la base de cette couche, interprétés comme des réflexions sur le Moho, ont
conduit à la considérer comme faisant partie de la croûte inférieure (Bjarnason et al. 1993b; Menke
& Levin 1994; Menke et al. 1996; Darbyshire et al. 1998; Du & Foulger 2001; Allen et al. 2002b).
Cette hypothèse « d’épaisse croûte froide » explique ainsi la présence de séismes profonds (Stefáns-
son et al. 1993), qui ne pourraient avoir lieu dans un manteau partiellement fondu. D’ailleurs, Pollitz
& Sacks (1996) montrent l’impossibilité d’une très faible viscosité de cette couche qui aurait carac-
térisé un manteau anormalement chaud. De plus, Menke & Sparks (1995) ont établi un modèle avec
une « croûte froide » qui permet de concilier dans le même temps les forts flux géothermiques ob-
servés. Kaban et al. (2002) et Foulger et al. (2003) ont tenté de réconcilier les deux hypothèses en
interprétant la dernière couche comme une transition entre la croûte inférieure et le manteau supé-
rieur, constituée d’un mélange des matériaux des deux types de couche. Dans cette étude, afin d’être
en accord avec la littérature actuelle, c’est cette dernière hypothèse qui sera retenue en considérant
cette couche de transition comme faisant partie de la croûte inférieure. Le manteau supérieur situé
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FIG. 1.14 Structure typique de l’Islande en fonction de la profondeur, déduite de la bibliographie (Pálmason
1971; Gebrande et al. 1980; Flóvenz & Gunnarsson 1991; Bjarnason et al. 1993b; Menke et al. 1996; Staples
et al. 1997; Darbyshire et al. 1998; Menke et al. 1998; Du & Foulger 2001; Weir et al. 2001; Allen et al. 2002b;
Foulger et al. 2003). La couche ayant une vitesse d’ondes P entre 7 et 8 km/s est la source de débats. Les
courbes pleines correspondent aux vitesses d’ondes P et S, les pointillés à la densité. Les valeurs de densité ne
tiennent pas compte de l’étude de Gudmundsson (2003) qui considère que la croûte islandaise est plus dense
que la croûte océanique avec une différence d’environ 200 kg.m−3 pour la croûte inférieure. Figure d’après
Árnadóttir & Olsen (2000).
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A)
B)
FIG. 1.15 Épaisseur de la croûte islandaise. (A) Épaisseur de la croûte supérieure. Figure d’après Darbyshire
et al. (2000). (B) Épaisseur de la croûte inférieure et supérieure confondues. Figure d’après Kaban et al. (2002).
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il serait partiellement fondu à un taux maximum de 1%.
En plus des travaux portant sur des données sismiques, d’autres études ont ajouté des considéra-
tions gravimétriques (Staples et al. 1997; Darbyshire et al. 2000; Weir et al. 2001; Kaban et al. 2002)
et d’isostasie (Allen et al. 2002b; Menke 1999). Les relations vitesse-densité qui ont permis de mener
à bien ces études sont fondées sur celles déduites des milieux océaniques (Carlson & Herrick 1990;
Darbyshire et al. 2000) et d’une analyse d’échantillons dans l’est de l’Islande (Christensen & Wilkens
1982). Tous ces travaux ont permis d’avoir une idée plus précise de l’épaisseur de la croûte islandaise.
Alors que l’épaisseur de la croûte océanique est de l’ordre de 7 km, les tenants des deux hypothèses
s’accordent sur le fait que la croûte islandaise est bien plus épaisse et attribuent cette anomalie à la
présence du point chaud. Cette épaisseur (Figure 4.1) varie entre environ 20 km sur la majeure partie
des côtes et 40 km sous le Vatnajökull, au sud-est du centre de l’Islande. La croûte supérieure est
plus fine, avec une épaisseur allant de 7-8 km à 3-4 km sous les zones actives de l’île (Figure 4.1).
Concernant la densité des différentes couches, une augmentation avec la profondeur est observée à
partir des données sismiques et des relations vitesse-densité existantes (Figure 1.14). De plus, Darby-
shire et al. (2000) considèrent qu’une variation latérale significative de la densité sous les zones de rift
est nécessaire pour concilier les données gravimétriques et sismiques. Gudmundsson (2003) estime
finalement que la croûte islandaise est plus dense que la croûte océanique avec un différence allant
jusqu’à environ 200 kg.m−3 pour la partie inférieure.
1.4.2 Considérations rhéologiques
Les résultats obtenus par analyse des ondes sismiques conduisent à des rapports de vitesse d’onde
P et d’onde S tels que la croûte islandaise (surtout dans sa partie inférieure) semble avoir un coefficient
de Poisson de l’ordre de 0,26-0,28 (Staples et al. 1997; Darbyshire et al. 1998; Tryggvason et al.
2002). Cependant, Allen et al. (2002b) estiment que le coefficient de Poisson doit augmenter avec la
profondeur, avec des valeurs allant de 0,27 en surface jusqu’à 0,31 à la base de la croûte.
En considérant des échelles de temps géologiques (supérieures à 100 ka), l’épaisseur élastique
apparente de la lithosphère est déduite d’études fondées sur la flexion de la lithosphère sous la charge
imposée par le relief. Au niveau de l’Islande, Kaban et al. (2002) aboutissent à une valeur ne pouvant
pas dépasser 6 km. Ainsi, l’épaisseur élastique apparente pourrait être assimilable à l’épaisseur de
la croûte supérieure, ce qui est le cas pour une lithosphère océanique récente (Burov & Diament
1995). Cependant, des études sur le rebond post-glaciaire conduisent à des valeurs bien supérieures,
typiquement 10 à 20 km (Sigmundsson 1991; Sigmundsson & Einarsson 1992; Thoma & Wolf 2001).
La sismicité, quant à elle, définit une épaisseur élastique différente, dite épaisseur sismogénique,
qui se situe plus sur une échelle de temps historique (Burov & Watts 2006). Stefánsson et al. (1993)
observent dans ce cas une couche cassante pouvant aller de 7 à 14 km, mais ils conçoivent que certains
séismes profonds se produisent dans la zone ductile par sa fragilisation après de fortes accumulations
de contrainte, par exemple après un séisme de forte amplitude. Ces valeurs sont confirmées par Hack-
man et al. (1990) avec 10 à 14 km, et par des études sur les déformations post-rifting (Pollitz & Sacks
1996) avec 12 km, ainsi que par les observations de Tryggvason et al. (2002).
Les études du rebond post-glaciaire ont également donné une estimation de la viscosité de la par-
tie ductile de la lithosphère avec des valeurs allant de 1018 à 5.1019 Pa.s pour un fluide newtonien
(Sigmundsson & Einarsson 1992) et de 7.1016 à 3.1018 Pa.s pour un modèle de Terre sphérique avec
viscosité de Maxwell (Thoma & Wolf 2001). Dans l’étude des déformations post-rifting dans le nord
de l’Islande, Pollitz & Sacks (1996) aboutissent à des viscosités de Maxwell de 3.1019 Pa.s pour la
croûte inférieure et de 3.1018 Pa.s pour le manteau supérieur. Ito et al. (1999), par modélisation tridi-
mensionnelle de la convection du manteau au niveau de l’Islande, estiment à 6.1019 Pa.s la viscosité
du manteau supérieur. Ces faibles viscosités, comparées à l’ordre de grandeur de 2 à 3.1020 Pa.s pour
le manteau environnant (Ranalli 1995), sont expliquées par la présence du point chaud islandais.
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1.4.3 La nature du point chaud islandais
La forte épaisseur de la croûte islandaise est une des principales preuves de l’existence d’une
anomalie sous l’Islande. Des études géochimiques fondées sur le rapport isotopique d’éléments rares
(Kurz et al. 1985; Breddam et al. 2000; Kokfelt et al. 2003) sont venues appuyer l’hypothèse d’un
point chaud sous l’île, soulignant par la même occasion la possible origine profonde de cette anomalie.
Avec l’apport de nombreuses études sismologiques (Wolfe et al. 1997; Shen et al. 1998; Bijwaard &
Spakman 1999; Braun & Marquart 2001; Allen et al. 2002a; Hung et al. 2004) et l’ensemble des
observations faites par Morgan (1971) et Courtillot et al. (2003) concernant les points chauds, cette
anomalie serait d’origine thermique et pourrait être qualifiée de panache (remontée de courant chaud
provenant de la base du manteau inférieur et dont la principale caractéristique géométrique est sa
fixité par rapport au référentiel terrestre). Toutes ces études s’accordent alors pour situer le panache
au niveau du Vatnajökull, dans le sud-est de l’île, avec des dimensions de l’ordre de 100 à 300 km
pour le diamètre, une anomalie en température de l’ordre de 150 à 300 ˚C et une base située au niveau
du manteau inférieur (Figure 1.16), voire plus bas (Shen et al. 1998), jusqu’à la frontière manteau-
noyau pour certains auteurs (Bijwaard & Spakman 1999). Montelli et al. (2006) confirment l’origine
profonde de l’anomalie islandaise mais en la considérant comme pulsatoire. De plus, Shen et al.
(2002) fournissent des observations aboutissant à l’hypothèse d’un panache incliné.
Allen et al. (2002b), Li & Detrick (2003) et Hung et al. (2004) observent une corrélation de la tête
du panache avec la localisation des zones d’extension en surface. De plus, Wolfe et al. (1997) consi-
dèrent que cette corrélation pourrait expliquer l’incompatibilité apparente déduite des modélisations
de Ribe et al. (1995) et Ito et al. (1996) qui conduisent à un panache plus étendu (plus de 300 km de
diamètre) et moins chaud (anomalie inférieure à 70 ˚C). Kaban et al. (2002) et Allen et al. (2002a)
supposent que la matière mantellique qui remonte ne passerait pas entièrement dans la croûte mais que
seulement un tiers environ s’y retrouverait. Cette matière s’étendrait latéralement, formant une couche
de basse viscosité et permettant ainsi l’alimentation des zones de flancs en matériau mantellique ap-
pauvri (Hardarson et al. 1997). Ito et al. (1999) précisent qu’il faut alors tenir compte d’un phénomène
de déshydratation au dessus de 100 km lors de la fusion partielle du manteau, sinon l’épaisseur de la
croûte obtenue dans leur modélisation tridimensionnelle du panache serait trop importante (de l’ordre
de 100 km au niveau du centre du panache).
Depuis peu, une autre hypothèse est en concurrence avec celle du panache islandais. Ritsema et al.
(1999) n’observent pas de racine profonde pour le point chaud islandais et Foulger et al. (2001) s’ap-
puient sur leurs propres observations et la remise en question de l’origine profonde des différences
isotopiques (Anderson 1998a,b; Foulger & Pearson 2001) pour suggérer une anomalie de composi-
tion, et non thermique (Foulger & Anderson 2005), cantonnée au manteau supérieur et se déplaçant
avec la dorsale nord atlantique. Tout mouvement relatif entre la lithosphère et le point chaud islandais
(Lawver & Müller 1994; Kaban et al. 2002), comme on peut le voir sur la Figure 1.17, serait alors
très peu probable. Mais ce débat est loin d’être clos.
1.5 La naissance d’une merveille
Comme on a pu le voir lors de la description géologique de l’île, l’Islande s’est formée récemment.
Les premières terres émergées sont apparues il y a environ 25±5 Ma (Saemundsson 1986), lors de
l’ouverture de l’Atlantique Nord qui débuta quelque 160 Ma auparavant (Figure 1.18). Le fait qu’en
surface l’âge des roches n’est pas plus élevé que 15 Ma est expliqué par un recouvrement des roches
plus anciennes par des coulées plus jeunes issues d’une ou deux zones volcaniques existant à cette
époque (Kristjánsson 1979; Bott 1985).
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A) Modèles d’ondes P
théorie des rais fréquence finie
B) Modèles d’ondes S
théorie des rais fréquence finie
FIG. 1.16 Anomalies de vitesse des ondes P (A) et des ondes S (B) calculées par la théorie des rais (gauche)
et la théorie des noyaux de sensibilité, appelée sensitivity kernels en anglais (droite), à diverses profondeurs et
selon différents plans de coupe. Les deux théories révèlent un point chaud sous l’Islande, avec une plus grande
anomalie pour la théorie des noyaux de sensibilité. La géométrie des anomalies concorde avec celle des zones
d’accrétion pour les faibles profondeurs et s’étend jusqu’à la surface du manteau inférieur. Cette profondeur
correspond également aux limites des méthodes employées, ce qui laisse ouvert le débat sur l’existence du
panache islandais. Figure d’après Hung et al. (2004).
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FIG. 1.17 Trajectoire du point chaud islandais en considérant le Groenland comme fixe. Les âges (en Ma) sont
indiqués par des points noirs. Le décalage entre les deux points d’âge 70 Ma correspond à l’ouverture de la
baie de Baffin après le passage du point chaud. D’après Lawver & Müller (1994), cette trajectoire est en accord
avec l’âge des principales structures basaltiques traversées. D’après Foulger (1988), la vitesse du point chaud
par rapport aux plaques est d’environ 1,6 cm/an vers l’est. Figure d’après Lawver & Müller (1994).
FIG. 1.18 Ouverture de l’Atlantique Nord avec les dorsales en traits pointillés et les zones de fracture en
traits pleins. (a-d) Évolution de la dorsale médio-atlantique avec une séparation en deux branches au niveau du
Groenland. (e-h) La branche à l’est continue à se développer alors que l’autre devient inactive. Figure d’après
Braun & Marquart (2001).
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D’après Foulger & Anderson (2005), la formation de l’île est due à un point chaud créé par la
décomposition de matériau lithosphérique, prisonnier dans le manteau supérieur depuis la subduction
d’une partie de la croûte calédonienne, il y a environ 400 Ma. Cette hypothèse va dans le sens de
White & McKenzie (1989) et Saunders et al. (1997) qui proposent l’idée d’un unique point chaud de
2000 km de diamètre. Il serait situé au niveau de l’Atlantique Nord depuis son existence et aurait décru
par la suite. Cependant, l’origine de l’île est, pour la plupart des auteurs, liée à la rencontre d’une partie
de la dorsale océanique et d’un point chaud actif depuis au moins 130 Ma (Figure 1.17) et qui serait
responsable de la formation du Groenland, des rides volcaniques Groenland-Islande et Islande-Féroé
(Lawver & Müller 1994). Quel que soit le modèle envisagé, la présence de cette anomalie au niveau
de l’Atlantique Nord a grandement influencé son évolution, favorisant certaines parties de dorsale au
détriment d’autres (Figure 1.18). L’Islande a ainsi évolué avec une relocalisation successive de ses
centres d’accrétion (Figure 1.4).
Depuis sa formation jusqu’à il y a 15 Ma environ, le centre actif était situé au large de ce qui
sera le nord-ouest de l’île, puis les rides de Snaefellsnes et de Skagi ont pris le relais pour cesser
progressivement leur activité par la suite. La ride de Snaefellsnes laissa la place à la péninsule de
Reykjanes (RP) et la zone volcanique de l’ouest (WVZ) autour de 7 Ma, alors que la ride de Skagi
cessa d’être un centre d’accrétion en faveur de l’actuelle zone volcanique (NVZ) autour de 6 Ma.
Depuis 2 Ma, une nouvelle branche du rift se met en place dans la progression de la zone volcanique
de l’est (EVZ), provoquant un abandon progressif de l’activité dans la WVZ. D’après Oskarsson
et al. (1985) et Hardarson et al. (1997), cette relocalisation du rift islandais est la conséquence de
la minimisation de la distance entre le centre du point chaud et la surface, alors que Allen et al.
(2002b) et Jones et al. (2002) estiment que c’est le caractère pulsatoire de l’anomalie qui provoque
ces changements, ainsi que des formations géologiques particulières présentées dans la figure 1.19.
En revanche, dans le cadre d’une origine non profonde du point chaud islandais, Foulger & Anderson
(2005) considèrent comme possible l’existence de la NVZ comme centre d’accrétion contemporain
aux premiers centres actifs de l’île à l’extrême nord-ouest, avec une extinction progressive de ces
derniers et l’apparition de nouvelles branches au sud (WVZ,EVZ) pour faire le lien entre la NVZ et
la ride de Reykjanes (Figure 1.20). Quelle que soit l’hypothèse envisagée, l’Islande reste un centre
très actif en continuelle évolution.
FIG. 1.19 Anomalie gravimétrique à l’air libre de l’Atlantique Nord. Jones et al. (2002) pensent que les traces
en forme de V au sud-ouest de l’Islande sont une preuve du caractère pulsatoire du point chaud islandais, alors
que Briais & Rabinowicz (2003) avancent une explication plausible, dans une hypothèse de flux constant, avec
l’intervention de cellules de convection dont la taille serait influencée par le « souffle » du point chaud. Figure
d’après Braun & Marquart (2001).
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âge des roches en surface






roches exposées en surface
de nos jours
régions recouvertes par des
coulées ultérieures
(plus visibles de nos jours)
FIG. 1.20 Formation de l’Islande et évolution nord-ouest/sud-est des centres actifs d’accrétion d’après Foulger
& Anderson (2005). (a) Apparition des premières terres encore présentes de nos jours. Les zones de rift se
situent dans l’actuel nord-ouest de l’île et, de manière plus hypothétique, dans le nord-est. Naissance de la ride
de Skagi et de la zone volcanique du nord (NVZ). (b) Les zones de rift d’origine n’agissent plus. Elles ont
complètement laissé place aux deux zones naissantes (Skagi et NVZ). Mise en place de la ride de Snaefellsnes.
(c) Extinction des rides de Skagi et de Snaefellsnes et création de l’actuelle zone volcanique de l’ouest (WVZ).
(d) Mise en place de la zone volcanique de l’est (EVZ). (e) Configuration actuelle du système de rift islandais.
Pour Foulger & Anderson (2005), la différence majeure avec d’autres auteurs se situe au niveau de l’existence
simultanée, dès la formation de l’Islande, de la ride de Skagi et de la NVZ. Saedmundsson (1979), par exemple,
estime que la NVZ est apparue dans la même période que l’extinction de la ride de Skagi, il y a environ 7 Ma.
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1.6 Une île toujours active
L’évolution permanente de l’Islande s’est fait sentir tout au long de son occupation par son peuple
d’adoption. De nombreuses manifestations de l’activité sismique et volcanique ont été notées à partir
du moment où des archives ont commencé à être tenues. Les éruptions volcaniques majeures sont
en général l’expression d’une phase d’extension des zones de rift, alors que les séismes majeurs (de
magnitude typiquement supérieure à 6), situés exclusivement dans les zones transformantes (SISZ
et TFZ), en sont une conséquence à plus ou moins long terme, dont la fonction est de libérer les
contraintes accumulées lors de ces phases d’extension. Sigmundsson & Einarsson (2001) avancent
l’hypothèse que c’est le caractère pulsatoire du point chaud qui provoque une récurrence dans les ac-
tivités majeures de l’île, récurrence estimée grâce au volcanisme entre 130 et 140 ans par Larsen et al.
(1998). De nombreux événements, majeurs comme mineurs, peuvent être reliés les uns aux autres et
l’Islande est devenue une source d’étude importante concernant les interactions séisme/volcanisme et
séisme/séisme.
Malgré les désagréments entraînés par ces catastrophes, les islandais ont su tirer parti de ce
contexte géologique particulier et, de nos jours, ce pays est le seul à fonctionner en grande partie
grâce à une énergie propre et naturelle. En effet, les flux géothermiques sont importants dans toute
l’île (Figure 1.12), surtout près des centres volcaniques (Flóvenz & Saedmundsson 1993), permettant
ainsi, par leur utilisation, une grande économie sur les énergies fossiles nécessaires au chauffage et à
la production d’électricité (Ragnarsson 2004).
Même si les islandais ont su exploiter cette ressource et avoir une meilleure compréhension des hu-
meurs de leur île, les dangers inhérents à la situation géologique de l’Islande restent inquiétants pour
la population, et cela malgré sa faible densité. Tout d’abord, les grands centres géothermiques sont
généralement placés près des volcans les plus actifs de l’île et sont donc les premiers à être exposés
en cas d’éruption. Ensuite, plus des trois quarts des islandais vivent dans la capitale Reykjavík, située
à moins de 100 km d’une des zones les plus actives, la zone sismique sud-islandaise (SISZ). Enfin,
une grande partie de l’agriculture se situe dans cette même zone. Tous ces points font de l’évaluation
de l’aléa naturel une discipline dans laquelle les islandais veulent exceller. Ainsi, un grand effort dans
cette voie a été soutenu par l’Union Européenne et la présente étude, qui s’efforcera d’approfondir
l’évaluation de l’aléa sismique au niveau de la SISZ, en est une illustration — travaux rattachés aux
projets PREPARED (Stefansson 2006) et RETINA (Feigl et al. 2005).
C’est par ces financements extérieurs, ainsi que par leurs fonds propres, que les scientifiques islan-
dais et internationaux ont pu mettre en place des outils essentiels dans la surveillance et la compréhen-
sion des mécanismes mis en jeu dans l’évolution mouvementée de l’Islande. À partir du XXe siècle,
les moyens d’observation à leur disposition se résumaient à des mesures d’élévation, à des capteurs
volumétriques de déformation et à quelques sismomètres. Depuis 1990, le réseau SIL (South Iceland
Lowland) améliore grandement l’étude de l’activité sismique de l’île (Bödvarsson et al. 1999). En
effet, ce réseau sismique permanent composé de vingt stations numériques et piloté par l’IMO (Ice-
landic Meteorological Office) met à disposition des scientifiques une base de donnée conséquente.
L’étude des déformations crustales est de nos jours assurée par des campagnes GPS (Global Posi-
tioning System) de plus en plus fréquentes et l’existence depuis 2001 de dix-huit stations GPS per-
manentes (4 stations uniquement en 1999). De plus, le récent développement de la technique InSAR
(Interferometric analysis of Synthetic Aperture Radar images) apporte un soutien important. Enfin,
l’existence de l’activité géothermique est également utile aux scientifiques, mettant à leur disposition
des mesures de pression à faible profondeur qui contiennent des informations non négligeables dans
un contexte de croûte saturée de fluides. Nous allons voir, dans le chapitre suivant, comment tous ces
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Pour quelque raison que ce soit,
il est dans la coutume d’adresser une prière
avant de déplacer toute pierre,
afin d’inviter l’elfe qui y réside
à trouver un autre logis.
— Tradition islandaise —
Ayant parcouru l’Islande sous différents angles dans le chapitre précédent, nous allons maintenant
nous concentrer sur les basses terres du sud qui correspondent à une zone transformante sénestre
un peu particulière, la Zone Sismique Sud Islandaise (SISZ). Après une description de cette région,
nous nous attarderons sur la récente crise sismique qui l’a secouée en juin 2000, pour finir avec les
problématiques que ces événements ont permis de formuler.
2.1 La zone sismique sud islandaise
2.1.1 Contexte géologique et tectonique
Les plaines habitées du sud de l’Islande sont connues comme étant une zone à forte activité sis-
mique (Figure 1.4). Bordée par le complexe volcanique de Hengill au niveau de la zone volcanique
de l’ouest et par le volcan Hekla à l’est, la SISZ s’étend sur une longueur de 70 à 80 km (Figure 2.1).
Elle est constituée de sédiments et de coulées de lave issues de la période post-glaciaire et du pléisto-
cène (Figure 2.2), le tout fracturé par un réseau dense de fissures (1 à 6 km de distance) d’orientation
comprise entre N0˚ et N70˚, visible en surface sur une bande d’une largeur de 10 à 20 km (Bergerat
& Angelier 2000). Certains auteurs pensent que les failles sous-jacentes sont plus longues, mais que
l’activité volcanique et l’érosion ont pu estomper certaines traces en surface (Bergerat et al. 1998;
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FIG. 2.1 La zone sismique sud islandaise (SISZ) est située entre la zone volcanique de l’ouest (WVZ) et
celle de l’est (EVZ). Elle est longue de 70 à 80 km et large de 10 à 20 km (rectangle jaune). Les segments
noirs indiquent les fissures majeures cartographiées en surface. Les zones de dommage des principaux séismes
historiques d’intensité supérieure à VIII (échelle de Mercali) sont représentées par des lignes noires avec leur
date respective. Dans ces zones, plus de 50% des habitations ont été détruites. Les lignes rouge et verte indiquent
la position des profils tomographiques des figures 2.5 et 2.6 respectivement. Figure d’après Einarsson et al.
(1981) et Foulger et al. (1993).







FIG. 2.2 Carte géologique de la zone sismique sud islandaise et de ses environs. Les zones de dommage
des principaux séismes historiques sont représentées par des lignes noires pleines et des pointillés noirs. KR :
Kolbeinsey Ridge, TFZ : Tjörnes Fracture Zone et RR : Reykjanes Ridge. Figure d’après Einarsson et al. (1981)
et Gudmundsson & Brynjolfsson (1993).
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FIG. 2.3 (a) Schéma d’une simple faille transformante sénestre, de longueur A et de largeur D (en profondeur),
avec une vitesse ouest-est entre les plaques de 2ν. Le taux de moment géométrique est alors M˙0 = 2νAD.
(b) Schéma d’une zone transformante sénestre accommodée par rotation de bloc (bookshelf). La zone est de
longueur A. Les failles orientées N-S sont de longueur L et de largeur D. Elles sont séparées par une distance w.
Si l’intégralité du mouvement des plaques est encaissée par rotation de bloc, la vitesse de rotation des blocs est
φ˙ = 2νL et le taux de décrochement est s˙ = w tan φ˙ ∼ w
2ν
L . En conséquence, le taux de moment géométrique
de ce type de zone est M˙0 = LD
∑
si = 2νDNw, avec N le nombre de failles. Dans le cas d’un grand nombre
de failles, N ∼ Aw . Ce type de zone possède donc le même taux de moment géométrique qu’une simple faille
transformante équivalente, c’est-à-dire M˙0 ∼ 2νAD. Figure modifiée d’après Sigmundsson et al. (1995) et
Gasperi (1999).
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Bergerat & Angelier 2000; Pedersen et al. 2003; Bellou et al. 2005). Il est à noter que cette question
reste très importante pour l’estimation de la magnitude maximale des événements pouvant se produire
dans la SISZ. Les observations GPS attestent clairement du caractère cisaillant E-O de cette zone, sur
une bande de 20 à 30 km de large (Sigmundsson et al. 1995). Cependant l’activité sismique est prin-
cipalement marquée par des décrochements dextres sur des failles orientées essentiellement N-S, que
ce soit pour des événements majeurs (Einarsson et al. 1981; Einarsson & Eiríksson 1982) ou pour la
microsismicité (Rögnvalsson & Slunga 1994).
La particularité de cette zone provient de sa formation récente, estimée à environ quelques dizaines
de milliers d’années (Einarsson et al. 1981). En effet, au cours de la période du plio-pléistocène, il y a
environ 1,5 à 3 Ma, la zone volcanique de l’est a commencé à se former, initiant ainsi un nouveau saut
de rift (Bergerat & Angelier 2000). Le système de contrainte de la SISZ a alors évolué d’un régime
de type zone en extension à un autre de type zone transformante sénestre. Ainsi, la SISZ se retrouve
maintenant prisonnière entre deux zones en extension qui se chevauchent progressivement et, de ce
fait, elle est soumise à des contraintes cisaillantes de nature complexe. Le régime principal actuel
des contraintes se caractérise par un axe de compression maximale orienté NE-SO (Stefánsson et al.
1993; Bergerat et al. 1998).
Pour attester de l’évolution dans la répartition de la déformation au niveau de la SISZ, les mesures
GPS de Sigmundsson et al. (1995) ont montré que la zone volcanique de l’ouest n’était responsable
que de 15±15% des déformations subies par les basses terres du sud, contre 85±15% pour la zone
a) b)
c)
FIG. 2.4 Chevauchement de la zone volcanique de l’ouest par celle de l’est. Les zones volcaniques sont en
gris clair et les principaux centres volcaniques en gris foncé. Les segments noirs et épais représentent la partie
active des centres d’extension et les grandes flèches blanches indiquent le mouvement d’extension. Les direc-
tions principales des contraintes minimales sont indiquées par des lignes noires, d’après les modèles de Gud-
mundsson (1995). Les projections hémisphériques de Schmidt donnent la direction moyenne des contraintes
principales (flèches noires pour le maximum et flèches blanches pour le minimum) et les failles conjuguées
vraisemblablement actives lors de chaque phase (informations issues de données de terrain). (a) Situation tecto-
nique de l’Islande 1,5 à 3 Ma auparavant. (b) Naissance et progression de la zone volcanique de l’est avec une
nouvelle répartition des contraintes. (c) Situation tectonique actuelle avec une extinction de la zone volcanique
de l’ouest. Figure d’après Luxey et al. (1997).
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volcanique de l’est. Cependant, au lieu d’observer un réseau de failles transformantes comparable à
celles se trouvant au nord dans la zone de fracture de Tjörnes, c’est une série de failles majoritairement
verticales d’orientation N-S qui est observée dans la région. Elles sont interprétées par Bourgeois et al.
(1998) et Bergerat & Angelier (2000) comme d’anciennes failles normales issues de l’activité des
zones d’extension, prolongées sur une cinquantaine de kilomètres par le chargement crustal glaciaire
du pléistocène.
D’après les modélisations de Hackman et al. (1990), un réseau de failles décrochantes dextre N-S
de 20 à 30 km de long et espacées de 5 km peut jouer dans sa globalité comme une faille transfor-
mante sénestre E-O dans un processus de rotation de bloc, processus proposé par Einarsson (1991),
Sigmundsson et al. (1995) et Gasperi (1999) pour la partie sud de l’Islande (Figure 2.3). Dans le cas
de la SISZ, les failles observées peuvent correspondre à ce modèle et accommoderaient 85% de la
déformation, les 15% restants se produisant de manière asismique (Hackman et al. 1990). Cepen-
dant, Bergerat & Angelier (2003) considèrent que les mouvements observés sur les réseaux de failles
conjuguées (sénestres, orientées ENE) ne sont pas négligeables et sont à prendre en considération
dans la modélisation de la SISZ. Mais les résultats de Clifton & Einarsson (2005) viennent confirmer
le rôle secondaire de ces failles et prennent appui sur les conclusions d’expériences analogiques pour
attester du rôle prépondérant des réseaux de failles dextres N-S dans un contexte tectonique islandais
à vitesse de déformation lente.
Quelle que soit l’hypothèse retenue, Gudmundsson & Brynjolfsson (1993), Gudmundsson (1995)
et Luxey et al. (1997) avancent que le caractère transformant de cette zone n’est que provisoire (Fi-
gure 2.4) et qu’elle continuera son évolution avec la propagation de la zone volcanique de l’est vers
le sud, à la vitesse de 3,5 à 5 cm/an d’après Einarsson & Eiríksson (1982), de 5 à 10 cm/an d’après
Foulger (1988), ce qui augmentera la longueur de la EVZ d’environ 50 km dans un million d’années.
La SISZ pourra ainsi devenir une zone transformante mature ou bien cesser son activité pour laisser
la place à une simple faille transformante plus au sud. Dans ce dernier cas, elle suivrait alors la même
évolution que la zone de Dalvík au nord de la NVZ, dont l’activité a cessé après la formation de
la TFZ. Enfin, Stefánsson & Halldórsson (1988) estiment que la présence du point chaud contribue
également à la mise sous contrainte de la SISZ par un effet de friction de la matière mantellique sur
la partie crustale de la zone.
2.1.2 Structure crustale
Dans la section 1.4 (voir page 28), nous nous sommes intéressés à la composition crustale de
l’Islande dans sa totalité. Les études tomographiques de Bjarnason et al. (1993b) et Tryggvason et al.
(2002), plus spécifiques à la zone sismique sud islandaise et ses environs, corroborent avec plus de
précision les études plus larges (Figure 2.5 et 2.6). Concernant la croûte supérieure, un fort gradient
de vitesses sismiques est observé et son épaisseur varie entre 3 et 4 km à l’ouest de la zone pour
atteindre 7 à 8 km dans sa partie orientale. Le gradient de vitesse se stabilise dans la croûte inférieure
et l’épaisseur totale de la croûte évolue de 20 à 30 km d’ouest en est (Figure 4.1). D’après les études
de Flóvenz & Saedmundsson (1993), la croûte supérieure est supposée saturée en fluides.
En ce qui concerne l’épaisseur de la partie élastique de la croûte, Hackman et al. (1990) montrent
par comparaison entre le moment accumulé par la tectonique des plaques et le moment relâché par
l’activité historique que la transition fragile-ductile de la croûte se situe à environ 14 km de pro-
fondeur. La sismicité dans la SISZ (Figure 2.7) aboutit à une structure de croûte sismogénique plus
complexe avec une augmentation de sa profondeur de 5-6 km à 10-15 km dans le sens O-E (Stefáns-
son et al. 1993; Rögnvaldsson 1994). En se basant sur ces valeurs, Tryggvason et al. (2002) déduisent
de leur étude tomographique une température de transition de l’ordre de 665±82 ˚C. Finalement, une
étude par GPS récente de Árnadóttir et al. (2006) sur la déformation à la frontière des plaques au
niveau de la SISZ aboutit à une profondeur de 8 à 10 km pour la transition fragile-ductile.
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FIG. 2.5 Tomographie de la zone sismique sud islandaise et de ses environs selon le profil rouge présenté sur la
figure 2.1. (a) Vitesse des ondes P dans les quinze premiers kilomètres de la croûte. (b) Zoom des cinq premiers
kilomètres de la croûte. EVFZ : East Volcanic Flank Zone ; SISZ : South Iceland Seismic Zone ; WVZ : West
Volcanic Zone. Figure d’après Bjarnason et al. (1993b).
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FIG. 2.6 Tomographie de la zone sismique sud islandaise et de ses environs selon le profil vert présenté sur la
figure 2.1 : (a) vitesse d’ondes P, (b) vitesse d’ondes S et (c) rapport Vp/Vs. La sismicité proche du profil (2 km)
entre 1993 et 1996 est représentée par des points. Les triangles montrent la projection des stations du réseau SIL
sur le profil et les lignes rouges indiquent les régions qui sont considérées comme bien résolues. EVZ : East
Volcanic Zone ; SISZ : South Iceland Seismic Zone ; WVZ : West Volcanic Zone. Figure d’après Tryggvason
et al. (2002).













FIG. 2.7 Distribution de la sismicité dans la zone sismique sud islandaise selon la profondeur, déterminée
par le réseau SIL entre juillet 1991 et décembre 1993. Tous les événements représentés ont une incertitude
horizontale sur leur localisation de moins de 2 km. Ils sont localisés dans un rectangle ayant pour limites
les points (21,3˚O ;63,9˚N) et (20,0˚O ;64,05˚N). La barre d’erreur sur la profondeur correspond à un niveau
de 68% de confiance. Les pointillés indiquent la profondeur de l’isotherme 1 200 ˚C estimée par Flóvenz &
Saedmundsson (1993) dans un contexte de fine croûte chaude. Il est préférable de considérer cette isotherme à
environ 700 ˚C dans le contexte d’une épaisse croûte froide, hypothèse la plus probable selon les connaissances
actuelles. Figure d’après Rögnvaldsson (1994).
2.1.3 Activité historique
La connaissance des islandais sur l’activité sismique dans les basses terres du sud remonte à la
découverte de l’île par le peuple Viking. À partir du XIIe siècle, des retranscriptions écrites sont effec-
tuées régulièrement, à l’exception du XVe siècle. Ces archives sont considérées comme fiables à partir
d’environ 1700. Einarsson et al. (1981) et Stefánsson et al. (1993) ont déduit de cette documentation
historique, ainsi que des premiers événements enregistrés par les réseaux d’observation islandais, que
l’activité de la SISZ se compose principalement de séquences sismiques et d’événements isolés sur
ses bords (Table 2.1). Avec une récurrence de 45 à 112 ans (Einarsson et al. 1981), ces séquences sont
constituées d’une série de séismes majeurs (magnitude MS comprise entre 6 et 7) en décrochement
dextre avec des orientations N-S. Étalés le plus souvent sur plusieurs jours, mais parfois sur plusieurs
années, ces séquences débutent plutôt vers l’est de la zone pour progresser vers l’ouest (Figure 2.8).
Pour Stefánsson & Gudmundsson (2005), vu l’importance du magmatisme au niveau de l’Islande et
la sursaturation en fluides de la croûte islandaise (Flóvenz & Saedmundsson 1993; Tryggvason et al.
2002; Jónsson et al. 2003), le déclencheur de ces crises serait un processus impliquant une remontée
de fluides à la racine des failles majeures présentes dans cette zone. Stefánsson et al. (1993) observent
également des événements majeurs isolés en bordure de la SISZ. Le dernier séisme de ce type est un
événement de magnitude MS = 7 en 1912 au niveau du Hekla (Einarsson et al. 1981; Bjarnason et al.
1993a). La dernière séquence a eu lieu en juin 2000 avec deux séismes de magnitude MS = 6, 6 que
nous allons décrire plus en détail dans la prochaine section.











Date Magnitude Lat.°N Long.°O
1706 6,0 64,0 21,2
1732 6,7 64,0 20,1
1734 6,8 63,9 20,8
14/08/1784 7,1 64,0 20,5
16/08/1784 6,7 63,9 20,9
26/08/1896 6,9 64,0 20,2
27/08/1896 6,7 64,0 20,1
05/09/1896 6,0 63,9 21,0
05/09/1896 6,5 64,0 20,6
06/09/1896 6,0 63,9 21,2
06/05/1912 7,0 63,9 20,0
17/06/2000 6,5 64,0 20,4
21/06/2000 6,4 64,0 20,7
TAB. 2.1 Historique des séismes majeurs survenus dans la zone sismique sud islandaise. Les événements
antérieurs au XXe siècle sont déduits des archives islandaises et leur magnitude estimée est approximative. Bien
que remontant jusqu’au temps des premiers islandais, ces archives sont considérées comme fiables seulement à
partir d’environ 1700. Table d’après Stefánsson et al. (1993).
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FIG. 2.8 Localisation des séismes historiques dans la zone sismique sud islandaise. La progression des sé-
quences de l’est vers l’ouest est illustrée par les événements de 1784, 1896 et 2000. Figure d’après Richwalski
& Roth (2005).
Chapitre 2 – La zone sismique sud islandaise et la crise majeure de juin 2000 47
2.2 La crise sismique de juin 2000
Dès 1985, les scientifiques islandais suggérèrent qu’au vu des récentes études, il y avait environ
plus de 80% de chance qu’un séisme majeur de magnitude (MS) 6,3 à 7,2 ait lieu dans les 25 années
à venir au niveau de la SISZ (Stefánsson & Gudmundsson 2005). Cet événement serait alors suivi
peu de temps après, vers l’ouest, d’une série d’autres séismes. Une localisation possible du premier
événement a été proposée par l’étude de la microsismicité (Stefánsson et al. 1993) et de l’énergie
relâchée dans les précédents séismes majeurs (Figure 2.9). Elle correspondait à la zone située entre
20,3 et 20,4˚O. Ces hypothèses ont permis la mise en place de moyens d’observation adaptés à la crise
qui a eu lieu ensuite en juin 2000.
FIG. 2.9 Énergie relâchée dans la zone
sismique sud islandaise par les séismes
historiques de 1700 à 1999 (barres
jaunes). La microsismicité de 1991 à 1999
(magnitude MS comprise entre 0,5 et 5)
est représentée par des points rouges. Les
segments noirs désignent les failles his-
toriques connues. Les séismes historiques
ont tendance à avoir une magnitude plus
élevée vers l’est de la zone, ce qui peut
s’expliquer par une croûte sismogénique
plus épaisse. Figure d’après Stefánsson &
Gudmundsson (2005).
2.2.1 Description de la crise
En juin 2000, la zone sismique sud islandaise fut secouée, comme l’attendaient les scientifiques
islandais, par une crise constituée de deux séismes majeurs ressentis par la population dans un rayon
d’environ 200 km (Figure 2.10). Aucune victime humaine ne fut à déplorer, mais de nombreux
dégâts matériels furent recensés. Le 17 juin, un séisme de magnitude MW = 6, 5 se produisit à
15:40:41 UTC, environ dans l’endroit prévu par les études précédemment citées, avec un hypocentre
situé à 63,975˚N ; 20,370˚O et profond d’environ 6,3 km (Árnadóttir et al. 2001). Le mécanisme au
foyer estimé par l’USGS (United States Geological Survey) a un azimut de N5˚E, un pendage de 83˚E
et une direction de glissement de 175˚. Ce premier choc serait responsable du déclenchement dyna-
mique d’une série de trois séismes de magnitude MW = 5 environ, 100 km plus à l’ouest, dans la
péninsule de Reykjanes (Pagli et al. 2003; Árnadóttir et al. 2004; Antonioli et al. 2006). Un deuxième
choc de même magnitude secoua la région 17 km plus à l’ouest le 21 juin à 00:51:47 UTC avec un
hypocentre situé à 63,977˚N ;20,713˚O et profond d’environ 5,1 km (Árnadóttir et al. 2001). En se
basant sur l’activité des microséismes, un communiqué concernant ce dernier fut mis à la disposi-
tion des autorités civiles 26 heures auparavant (Stefánsson & Gudmundsson 2005). En revanche, la
localisation probable pour le choc du 17 juin fut envisagée bien avant (de l’ordre de l’année), grâce
à l’augmentation du taux de sismicité qui indiquait une accumulation des contraintes plus marquée.
L’absence sur le long terme d’un signal similaire dans les environs de l’épicentre du second choc
laisse supposer que ce dernier a été déclenché par le choc du 17 juin (Stefánsson & Gudmundsson
2005). Dans ce cas, cela revient à essayer d’identifier un processus de transfert des contraintes avec
une vitesse de migration de l’ordre de 5 km/jour, ce qui est compatible avec les séquences historiques.
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FIG. 2.10 Agrandissement de la zone sismique islandaise qui correspond au rectangle bleu dans la petite carte
résumant la tectonique de l’Islande (en bas à droite). La crise de juin 2000 est représentée par les mécanismes
au foyer des deux séismes principaux qui ont eu lieu le 17 juin et le 21 juin, ainsi que par leurs épicentres
respectifs (étoiles rouges) et par la sismicité ayant suivi jusqu’en décembre 2000 (points verts). Les ruptures en
surface sont indiquées par des segments jaunes, alors que les failles obtenues par inversion des données InSAR
et GPS (Pedersen et al. 2003) sont en violet. Le changement (rond noir pour une augmentation, blanc pour une
diminution) co-sismique des niveaux dans les puits géothermiques dû au séisme du 17 juin (Björnsson et al.
2001) correspond respectivement aux zones de surection et de subsidence. Figure d’après Jónsson et al. (2003).
A
FIG. 2.11 (A) Fracture de la série de Daelarétt au sud de la faille du 21 juin (photo personnelle prise lors de la
campagne GPS de septembre 2003). (B) Fractures de surface associées à la crise de juin 2000 (en noir). L’épi-
centre de chaque séisme est repéré par une étoile verte. Les points gris indiquent la localisation des répliques
du 17 juin au 22 novembre 2000. Les segments de couleur représentent une projection en surface des maxima
de glissement déterminés sur les failles du 17 et du 21 juin par Pedersen et al. (2003). L’échelle de couleur
correspond à des incréments de 0,5 m de glissement. Figure d’après Clifton & Einarsson (2005).
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Cette crise a été l’occasion pour les islandais de mettre à profit tous les efforts consacrés à l’amé-
lioration de leurs moyens d’observation. Le réseau SIL a permis de « cartographier » les failles mises
en jeu et de déterminer leur mécanisme de rupture (Hjaltadóttir et al. 2005). Il a été déduit que les deux
séismes furent des décrochements dextres ayant mis en jeu des failles en grande partie pré-existantes
(Pedersen et al. 2000; Clifton & Einarsson 2005). Pour le séisme du 17 juin, la faille, longue de 16 km,
aurait un pendage de 86˚ vers l’est jusqu’à 10 km de profondeur et une orientation N9˚E (Table 2.2).
La faille du 21 juin serait quant à elle verticale, profonde de 8 km, d’une longueur de 18 km et
d’orientation N2˚O (Stefánsson et al. 2000). Une récente relocalisation aboutirait à une longueur de
11,5 km, un azimut de N7˚E et un léger pendage vers l’ouest pour le faille du 17 juin et une longueur
de 16,5 km, un azimut de N1˚O et un pendage de 88˚O pour le faille du 21 juin (Clifton & Einarsson
2005).
Les études de terrain ont permis d’identifier les fractures de surface associées à cette crise (Ber-
gerat & Angelier 2003; Clifton & Einarsson 2005). Elles ont été observées sur une distance de 15
à 20 km le long des failles, avec des fractures ouvertes de différentes tailles, organisées en échelon
et ponctuées de zones surélevées dues à la compression (pushups). Les fractures associées au séisme
du 17 juin sont orientées NNE avec un pas à gauche et des déplacements dextres. Elles définissent
une zone de 3 km de large en corrélation avec les failles dessinées par les répliques. Les fractures
du 21 juin sont plus complexes avec deux zones, au nord et au sud, identiques à celle du 17 juin et
séparées au centre par une série d’environ 2,5 km de long constituée de fractures orientées ENE avec
un pas à droite et un déplacement sénestre (Figure 2.11).
En plus des capteurs de déformation volumétrique, du réseau de capteurs sismiques et des stations
GPS continues, une campagne GPS a été effectuée pendant la crise (Figure 2.12A) et depuis lors ce
type de campagne se succède au rythme d’une par an (Árnadóttir et al. 2001, 2005a). De plus, des
images SAR (Figure 2.12B) ont été acquises avant et après la crise, mais également entre les deux
séismes (Pedersen et al. 2001). Enfin, un autre type de données a été enregistré pour cette crise : les
mesures de pression dans les puits géothermiques (Figures 2.10 et 2.15).
FIG. 2.12 Interférogrammes (franges de couleur, une frange correspondant à 2,83 cm de changement de la
distance sol-satellite) et déplacements horizontaux mesurés par GPS (flèches jaunes). Les images ont été cor-
rigées pour tenir compte des erreurs orbitales. Les segments blancs indiquent les fissures de surface. (A) L’in-
terférogramme T52 couvre la période allant du 16 juin au 21 juillet 2000, il contient donc les déformations
dues aux deux séismes majeurs ainsi que les déformations post-sismiques rapides qui en découlent. (B) L’in-
terférogramme T95 couvre la période allant du 19 juin au 24 juillet 2000, il contient donc les déformations
co-sismiques de l’événement du 21 juin et les conséquences post-sismiques rapides de la crise entière. Figure
d’après Pedersen et al. (2003).































Stefánsson et al. (2000) 20,0* 9,0* 0,0* 90* 0,0* xxx xxx 0,9 0,0* 180* 6,0 6,5
Árnadóttir et al. (2001) 9,5 9,8 0,1 90* 3,0 -20,351 63,970 2,0 0,2 174 5,6 6,5
Pedersen et al. (2001) 16,0* 10,0* 0,0* 86* 5,0* -20,342 63,979 0,3 à 2,4 0,0 à 0,2 175 5,4 6,5
Pedersen et al. (2003), 
glissement uniforme
10,6 7,9 0,0* 87* 1,0 -20,347 63,973 1,7 0,0 180 4,4 6,4
Pedersen et al. (2003), 
glissement distribué
~15 ~10 0,0 87* 2,0* -20,347 63,973 0,0 à 2,6 0,0* 180* 4,5 6,4
21 juin 2000
Stefánsson et al. (2000) 20,0* 7,0* 0,0* 90* 0,0* xxx xxx 1,1 0,0* 180* 5,2 6,4
Árnadóttir et al. (2001) 12,3 8,0 0,0* 90* 0,5 -20,691 63,984 1,5 0,0 180 4,5 6,4
Pedersen et al. (2001) 15,0 9,0* 0,0* 90* 0,0* -20,703 63,982 0,5 à 2,2 0,0 180 5,1 6,4
Pedersen et al. (2003), 
glissement uniforme
11,9 8,2 0,0* 90* 0,0 -20,705 63,987 1,8 0,0 180 5,3 6,4
Pedersen et al. (2003), 
glissement distribué
~15 ~10 0,0 90* 0,0* -20,705 63,987 0,0 à 2,9 0,0* 180* 5,0 6,4
TAB. 2.2 Récapitulatif des résultats concernant les deux séismes majeurs de la crise de juin 2000. La longueur
et la largeur correspondent aux dimensions de la faille considérée comme rectangulaire. L’azimut est donné
par la direction obtenue le long de la faille. La profondeur désigne la distance entre le haut de la faille et la
surface. La longitude et la latitude localisent le centre de l’intersection entre le prolongement de la faille et la
surface. Pour le calcul du moment, un module de cisaillement (voir section 3.1.1 page 60 pour plus de détails)
de 30 GPa est utilisé pour la croûte. L’astérisque indiques les paramètres fixés dans la modélisation effectuée.
Table d’après Pedersen et al. (2003).
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FIG. 2.13 Distribution de glissement dextre dans la direction azimutale des failles du 17 juin et du 21 juin issue
de l’inversion conjointe des données InSAR et GPS rappelées sur la figure 2.12. Les hypocentres sont localisés
par des étoiles blanches et les points noirs indiquent les répliques proches des failles modélisées. Ces répliques
se concentrent surtout à la périphérie des zones de distribution de glissement. Figure d’après Pedersen et al.
(2003).
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2.2.2 Étude de la crise en milieu homogène
Dans un premier temps, les données GPS concernant les déplacements co-sismiques ont été inver-
sées par Árnadóttir et al. (2001) avec une hypothèse d’espace homogène semi-infini en considérant
des failles rectangulaires et un glissement homogène. Les résultats, répertoriés dans la Table 2.2, ont
abouti à des failles de dimensions plus courtes que celles observées précédemment (fissure de surface
et microsismicité). Pedersen et al. (2001), par l’utilisation de données InSAR, aboutissent en revanche
à des failles de plus grande dimension, avec une nécessité d’hétérogénéité du glissement (Table 2.2).
Ceci conduit Pedersen et al. (2003) à effectuer une inversion conjointe des données InSAR et GPS
pour profiter de la précision, sur les déplacements verticaux et horizontaux, fournie respectivement
par l’interférométrie et les mesures GPS. Dans le cadre d’une hypothèse de distribution hétérogène,
les glissements alors obtenus sont concentrés majoritairement dans les six premiers kilomètres de
profondeur (Figure 2.13). Ces derniers résultats ont été comparés avec les fractures en surface par
Clifton & Einarsson (2005) qui observent une bonne corrélation entre ces dernières et les maxima de
déplacements superficiels (Figure 2.11).
Árnadóttir et al. (2003) se sont plutôt concentrés sur les modifications co-sismiques dans les
contraintes de Coulomb dues à cette crise. En utilisant les distributions de glissement citées précédem-
ment, ils ont observé une augmentation des contraintes au niveau de la faille du 21 juin compatible
avec un déclenchement par le séisme du 17 juin (Figure 3.1.2a). Cependant, ils précisent que des
modèles tenant compte des flux de fluides dans la croûte supérieure sont nécessaires pour expliquer
le délai d’environ trois jours et demi dans le déclenchement.
Sachant que l’énergie sismique relâchée par cette crise est bien inférieure à celle supposée s’être
accumulée par la tectonique des plaques depuis le dernier événement majeur de 1912, Pedersen et al.
(2003) estiment qu’un nouveau séisme important est à prévoir dans les années voire les décennies à
venir, et les calculs de Árnadóttir et al. (2003) font des environs de Selfoss une localisation probable
(Figure 3.1.2b).
Ces études font également apparaître, au niveau de la faille du 17 juin, un signal interférométrique
de faible amplitude en forme de quadrant inversé par rapport au mouvement dû au choc principal
(Figure 2.14). Ce signal post-sismique fut tout d’abord interprété comme du back-slip induit par le
séisme du 21 juin (Pedersen et al. 2001), mais un calcul au niveau des contraintes et les modélisations
de Jónsson et al. (2003) rendent cette hypothèse peu probable. Pedersen et al. (2003) le ré-interprètent
alors comme le résultat d’un effet poro-élastique d’une durée d’environ 2 mois, ce qui est compatible
avec l’étude de Jónsson et al. (2003). Cette hypothèse est renforcée par la réaction des puits d’ex-
ploitations géothermiques (Björnsson et al. 2001). En effet, lors de la phase co-sismique, la pression
dans les puits géothermiques a augmenté brutalement dans les zones de compression imposées par les
séismes, pour ensuite diminué progressivement au cours des semaines suivantes. Dans les zones en
extension, l’inverse a bien entendu été observé (Figure 2.15). Les changements de pression étaient de
l’ordre de 10 kPa à 100 kPa, allant jusqu’à 1 MPa (environ 100 m concernant le changement du niveau
d’eau) dans certains endroits, asséchant ainsi certains puits et en rendant d’autres artésiens (écoule-
ment hors du puit). Tout ceci s’accorde avec un rééquilibrage des pressions dans la zone d’influence
des séismes par un effet poro-élastique et indique que la SISZ possède une haute perméabilité.
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FIG. 2.14 Déformation poro-élastique au niveau de
la faille du 17 juin (segment violet). Les segments
blancs indiquent les fissures de surface. (a) L’in-
terférogramme (InSAR), corrigé des mouvements
co-sismiques du 21 juin modélisés d’après Peder-
sen et al. (2003), montre des déplacements quasi-
verticaux (dans la ligne de vue du satellite, LOS pour
Line Of Sight) en opposition avec les déformations
engendrées par le séisme du 17 juin. (b) La modéli-
sation poro-élastique en milieu homogène de Jónsson
et al. (2003) reproduit en grande partie les quadrants
d’ascendance et de subsidence observés. (c) Coupe
des déplacements selon les pointillés dans (a) et (b).
La courbe rouge représente l’interférogramme et la
courbe en pointillés noirs la modélisation homo-
gène. La courbe en pointillés verts provient d’une
modélisation poro-élastique avec une partie de la
croûte (1,5 km) bien plus perméable que le reste.
Cette dernière modélisation explique une partie mais
pas toute l’hétérogénéité du signal. Figure d’après
Jónsson et al. (2003).
FIG. 2.15 Changements co-sismiques et post-sismiques du niveau d’eau dans des puits géothermiques (ronds
noirs pour une augmentation, blancs pour une diminution). Le changement de pression des pores (en couleur)
est calculé avec l’équation ∆PB = −
∆σkk
3 , où B est le coefficient de Skempton et ∆σkk le changement dans la
contrainte moyenne (Rice & Cleary 1976). (a) Concordance entre les puits et les changements de pression des
pores induits par le séisme du 21 juin à 500 m de profondeur. (b) Concordance entre les puits et les changements
de pression des pores induits par la relaxation poro-élastique en milieu homogène après le 21 juin. Figure
d’après Jónsson et al. (2003).
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FIG. 2.16 Résultats du calcul des changements de contrainte de Coulomb (∆CFS) en milieu homogène pour
la crise de juin 2000 à 5 km de profondeur pour un mouvement décrochant dextre sur des failles verticales N-S.
Les failles du 17 juin et du 21 juin sont modélisées selon les résultats de Pedersen et al. (2003) (Table 2.2
et figure 2.13). Les répliques ayant une magnitude MW ≥ 1 sont indiquées par des croix noires. Elles ont
une erreur de localisation horizontale de 2,5 km et verticale de 5 km. Les contours englobent les régions où
les changements sont supérieurs à 10 kPa (0,1 bar). Les failles majeures prises en compte pour le calcul sont
indiquées par des segments blancs. Les carrés blancs désignent le village de Selfoss et l’aire géothermale de
Geysir. Les côtes islandaises sont représentées par des lignes blanches. (a) ∆CFS dû au séisme du 17 juin,
avec une augmentation supérieure à 10 kPa (0,1 bar) au niveau de l’hypocentre du séisme du 21 juin (losange
blanc). Les répliques représentées se sont produites entre le 17 juin et le 21 juin. Quatres répliques majeures
sont localisées par des étoiles blanches (une dans la SISZ et trois dans la péninsule de Reykjanes). L’onglet en
haut à gauche montre une coupe effectuée selon le profil A-B. Les limites de la distribution de glissement sur la
faille du 21 juin sont indiquées par un contour blanc. Les croix noires sont les répliques qui se trouvent à moins
de 2,5 km du plan de coupe. (b) ∆CFS dû aux séismes du 17 et du 21 juin. Les répliques représentées se sont
produites entre le 21 juin et le 31 décembre 2000. La petite figure en haut à gauche présente le nombre cumulé
de séismes en fonction du temps, après le tremblement de terre du 17 juin, dans trois régions indiquées par des
rectangles de couleur dans le graphique principal (la couleur des courbes correspond à celle des rectangles).
Figure d’après Árnadóttir et al. (2003).
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2.2.3 Étude de la crise en milieu hétérogène
Les études précédentes sont surtout axées sur la phase co-sismique de la crise et elles ont en com-
mun l’hypothèse d’espace semi-infini homogène pour modéliser la croûte islandaise. La considération
des phénomènes post-sismiques a abouti à prendre un peu plus en compte son caractère hétérogène.
Dans un premier temps, Jónsson et al. (2003) découpent la croûte en deux parties : une partie
supérieure très perméable d’épaisseur 1,5 km et un espace semi-infini homogène peu perméable pour
le reste. Ils expliquent ainsi la contradiction apparente entre la courte durée, d’environ deux mois,
du signal observé dans les puits dû au rééquilibrage des pressions à une profondeur très superficielle
(Björnsson et al. 2001), et l’évolution plus lente prévue sur environ 3,5 ans à de plus grandes profon-
deurs des répliques dues aux effets post-sismiques. Concernant cet aspect post-sismique à plus long
terme, ils n’arrivent pas à conclure sur le mécanisme dominant et laissent envisageable un proces-
sus d’after-slip, un effet poro-élastique plus profond en milieu peu perméable ou bien une diffusion
visco-élastique des contraintes (voir la section 3.1.2 page 67 pour un récapitulatif des processus post-
sismiques).
Enfin, l’étude de Árnadóttir et al. (2005a) concernant les déformations post-sismiques de la crise
de juin 2000 considère un modèle un peu plus complexe. La structure hétérogène de l’Islande est
représentée par trois couches superposées (Figure 2.17). En partant du haut, la première couche
élastique correspond à la croûte supérieure, la seconde, visco-élastique avec une rhéologie de Max-
well, représente la croûte inférieure et finalement le manteau, modélisé par des éléments de Burgers,
constitue la troisième couche (voir la section 3.1.1 page 60 concernant les modèles rhéologiques). En
contraignant leurs calculs à l’aide des résultats des campagnes GPS de 2000 à 2004, ils parviennent à
expliquer la déformation observée soit par un processus d’after-slip, soit par une relaxation visqueuse
avec des valeurs de viscosité de 1019 Pa.s pour la croûte inférieure et de 3.1018 Pa.s pour le manteau.
Dans ce dernier cas, le caractère transitoire du corps de Burgers ne peut être contraint par les don-






























FIG. 2.17 Modèle en couches horizontales de la zone sismique sud islandaise. La croûte supérieure est suppo-
sée élastique jusqu’à 10 km de profondeur et est constituée de deux couches ayant un module de cisaillement
différent. En dessous, la croûte inférieure considérée comme visco-élastique avec une rhéologie de Maxwell
s’étend jusqu’à 20 km. Enfin le manteau est modélisé par une couche visco-élastique avec une rhéologie de
Burgers (voir section 3.1.1 page 60 pour plus de détails). Figure d’après Árnadóttir et al. (2005a).
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2.3 Objectifs de la présente étude
Dans la plupart des études précédentes, l’hypothèse d’espace homogène semi-infini est utilisée.
Quant aux études qui utilisent des modèles hétérogènes, leur simplicité — d’un point de vue géomé-
trique — demeure assez éloignée de la complexité de la croûte islandaise. D’ailleurs, au vu de leurs
résultats, Árnadóttir et al. (2003) et Pedersen et al. (2003) s’accordent sur la nécessité de disposer
de modèles plus complexes afin de tenir compte de l’accroissement de la rigidité crustale avec la
profondeur ainsi que du caractère temporel de la déformation poro-élastique.
Masterlark (2003) a démontré, dans le cas d’une zone de subduction, que l’influence de la rhéo-
logie ainsi que celle de la géométrie peuvent atteindre des proportions non négligeables. Certes, le
contexte structural en Islande n’est pas aussi complexe que celui d’une zone de subduction. Cepen-
dant, quand on observe le fait que la succession des crises sismiques dans la SISZ a une forte tendance
à suivre l’amincissement de la croûte (de l’est vers l’ouest), la tentation d’estimer l’influence des hé-
térogénéités lithosphériques égale en magnitude les plus forts séismes secouant l’Islande.
Sachant qu’il est déconseillé d’aller à l’encontre de la nature (surtout celle façonnée par de puis-
sants dieux vikings), je vais donc me garder de résister à cette tentation. Je me propose donc d’utiliser
une méthode de résolution numérique tridimensionnelle par éléments finis, méthode qui permet la
prise en compte de rhéologies différentes et de géométries complexes, pour tenter de répondre à
quatre problématiques dont le détail est présenté dans les sections suivantes.
2.3.1 Influence d’une géométrie complexe dans un milieu hétérogène
Dans l’ensemble de mon étude, mon but sera de reproduire les déformations générées par la crise
de juin 2000, et également observées par la géodésie, en jouant sur les divers paramètres décrivant
mes modèles. Avant d’essayer de trouver le meilleur jeu de paramètres pour y parvenir, il me faudra
caractériser chacun de ces paramètres et trouver ceux qui influencent le plus les déformations en
surface. Les paramètres en question seront d’ordre géométrique (caractéristiques des plans de faille,
géométrie des interfaces crustales. . .) et rhéologique (coefficients élastiques, valeur de la viscosité,
forme de la loi de viscosité. . .). Par la même occasion, cette étude permettra de tester la pertinence
de la méthode des éléments finis tridimensionnelle comme outil de calcul dans le contexte de la crise
sismique de juin 2000. Bien entendu, la toute première phase consistera en la validation des codes de
calcul que j’ai utilisés tout au long de mes travaux. Tous ces points constituent la fin du chapitre 3.
2.3.2 Inversion co-sismique des données InSAR et GPS en milieu hétérogène
Pedersen et al. (2003) précisent que la plupart des glissements trouvés par inversion conjointe des
mesures InSAR-GPS se concentrent dans les six premiers kilomètres de la croûte. Ils reconnaissent
par ailleurs que l’hypothèse d’homogénéité peut grandement jouer sur ce résultat (Cattin et al. 1999;
Hearn & Bürgmann 2005) et qu’une répartition différente des glissements pourrait fortement influer
sur les conclusions concernant la dynamique de la SISZ. En effet, nous pouvons imaginer par exemple
que la répartition des contraintes s’en verra modifiée et que les mécanismes post-sismiques déforme-
ront différemment les environs (Masterlark et al. 2001). Il sera donc intéressant d’inverser conjoin-
tement les données InSAR et GPS pour obtenir les distributions de glissement associées à un milieu
hétérogène. L’ensemble de l’étude qui se rapporte à cette problématique est présenté dans le cha-
pitre 4.
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2.3.3 Étude rhéologique de la phase post-sismique
Comme nous l’avons vu dans la section 2.2.3, Jónsson et al. (2003) et Árnadóttir et al. (2005a)
ont étudié la phase post-sismique suivant la crise de juin 2000 avec des hypothèses plus complexes,
mais en s’appuyant sur l’inversion cosismique en milieu homogène de Pedersen et al. (2003). Il sera
donc intéressant de revenir sur ces études avec le résultat des inversions qui sont présentées dans le
chapitre 4. De plus, dans le cas du signal post-sismique présenté dans la figure 2.14, la complexité
des déplacements n’est pas expliqué par le modèle poro-élastique proposé par Jónsson et al. (2003)
et il serait bon de vérifier si les hétérogénéités de la croûte ne pourraient pas en être responsables.
Enfin, Árnadóttir et al. (2005a) proposent deux processus possibles pour expliquer les vitesses mesu-
rées par GPS après la crise de juin 2000 et étudient chacun d’entre eux de manière distincte. Freed
et al. (2006) ont évoqué l’influence que pourrait avoir la prise en compte simultanée des mécanismes
responsables des déformations post-sismiques. La crise islandaise peut également être un moyen d’es-
timer cette influence. Toutes ces considérations seront abordées au début du chapitre 5.
2.3.4 Aléa sismique dans un milieu complexe
Après avoir longtemps négligé les effets des répliques dans l’étude du cycle sismique, des études
récentes (par exemple, Helmstetter et al. 2005) ont montré que la microsismicité pourrait avoir un im-
pact important sur l’évolution de l’état des contraintes. La crise de juin 2000 pourra nous éclairer sur
l’influence des répliques : sont-elles passives et révélatrices d’autres processus physiques à l’oeuvre
dans la phase post-sismique ou bien ont-elles un rôle actif dans le transfert de contrainte ? Cette étude,
ainsi que l’influence des hétérogénéités sur la phase inter-sismique du cycle sismique, pourrait per-
mettre d’en savoir plus sur les processus de déclenchement des séismes dans la zone sismique sud
islandaise. Ces questions seront traitées à la fin du chapitre 5 et resteront ouvertes pour des travaux
futurs dans le chapitre de conclusion.
Deuxième partie
Modélisation physique et numérique

Chapitre 3
Méthode numérique des éléments finis
appliquée à la géophysique
Photo reproduite avec la permission d’Etienne Berthier
I never know when the random timer activates the detector. I
never know when the same random timing element opens the
lead shielding to the tiny isotope [. . .] Technically,
according to the ancient enigma of quantum physics, I am
now either dead nor alive. I am in the suspended state of




La problématique principale que l’on retrouve en géophysique est de déterminer les processus
physiques responsables des déformations que l’on observe à la surface de la Terre. Au niveau de la
lithosphère, l’origine de ces déformations est en grande partie mécanique. Bien que la matière soit par
nature discontinue, elle réagit dans son ensemble de manière homogène et la mécanique des milieux
continus nous fournit les outils utiles à l’étude des phénomènes mis en jeu. Dans un premier temps,
un rappel sur les différentes lois de comportement s’appliquant à la lithosphère sera effectué. Puis,
les différentes rhéologies présentées seront abordées dans le contexte d’un cycle sismique. Ensuite,
afin de pouvoir aller au-delà de l’hypothèse de milieu homogène semi-infini pour la représentation
de la lithosphère, un rappel sera effectué sur la méthode des éléments finis utilisée, ainsi qu’une
présentation des tests de validation concernant le code utilisé. Enfin, une étude de sensibilité permettra
de quantifier l’importance de la prise en compte des hétérogénéités de la lithosphère.
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3.1 Les mécanismes mécaniques en géophysique
Par l’action de la tectonique des plaques et de l’activité mantellique, la lithosphère est soumise à
différentes contraintes et sujette à diverses déformations. Pour les calculer, un domaine d’étude est
tout d’abord défini, puis les diverses forces volumiques qui agissent sur celui-ci sont référencées, ainsi
que les conditions aux limites en contrainte et en vitesse, et enfin des hypothèses sur la rhéologie du
milieu sont faites. Pour déterminer l’évolution du système ainsi défini, il ne reste plus qu’à résoudre,
de manière exacte ou approximative, les équations obtenues par application des principes généraux
de la physique et de la thermodynamique. Dans le cas de la mécanique des milieux continus avec une
hypothèse de petites déformations, on obtient les équations suivantes :
∂σij
∂xj
+ fi = ρv˙i (équation d’équilibre ou de la quantité de mouvement) (3.1)




















(taux de déformation) (3.3)
Lu(u) = u¯ ou Lv(v) = v¯ ou Lf (σij) = fs (conditions aux limites spatiales) (3.4)
u(t0) = u0 ou v(t0) = v0 (conditions initiales) (3.5)
avec u le vecteur déplacement et ui ses composantes, v le vecteur vitesse et vi ses composantes,
εij les composantes du tenseur (symétrique) des déformations, σij les composantes du tenseur (symé-
trique) des contraintes, fi les composantes des forces volumiques, ρ la densité, fs le vecteur des forces
surfaciques et L un opérateur différentiel.
Les lois de comportement que l’on peut trouver en géophysique sont abordées en premier lieu,
pour passer ensuite en revue leur mise en application dans le cadre d’un cycle sismique.
3.1.1 Rappels sur la rhéologie de la lithosphère
Selon la composition de la roche et les conditions de pression-température, le comportement du
milieu peut être élastique, visqueux, plastique ou bien un mélange des trois. La figure 3.1 donne
une représentation de la loi contrainte-déformation associée. La roche sera dite fragile si une rup-
ture se produit après un comportement élastique, ou bien ductile si la rupture est précédée par une
déformation permanente de type plastique. La figure 3.2 représente les structures envisagées pour la
lithosphère. Pour plus de détails sur la mécanique des milieux continues, on peut se référer à Malvern
(1969), Jaeger & Cook (1979), Scholz (1990) et Ranalli (1995).
Rhéologie élastique
En général, pour des conditions standard de pression-température, la rhéologie des matériaux est
élastique. La relation entre la déformation et la contrainte est instantanée et réversible et se traduit,












FIG. 3.1 Évolution des contraintes en fonction de la déformation pour différents types de rhéologie. La courbe 1
s’applique à un matériau fragile, alors que les autres caractérisent des matériaux ductiles. La partie linéaire en
vert correspond au comportement élastique. Les corps visqueux auront des courbes du type de celle en orange
et la courbe 2 caractérise un matériau visco-élastique. Les comportements plastiques sont représentés par les
courbes en bleu. La courbe 3 caractérise un comportement élasto-plastique idéal, alors que la courbe 4 montre
un comportement plastique suivi d’une rupture et la courbe 5 traduit un écrouissage du matériau (augmentation
































FIG. 3.2 Représentation des deux types de structure pour la lithosphère. Dans la structure « crème brûlée », la
croûte supérieure est fragile alors que la croûte inférieure et le manteau sont ductiles. Pour la structure « jelly
sandwich », une partie du manteau est également résistant et la croûte inférieure est comme de la confiture prise
entre les deux parties solides. (A) Schéma des deux structures. Les flèches indiquent le flux de matière sous
l’action d’une charge se situant en surface de la lithosphère. (B) Rhéologie d’une lithosphère âgée d’environ
150 Ma, ce qui correspond à une lithosphère océanique. Bien que le manteau soit un peu plus résistant dans la
structure « jelly sandwich », la partie fragile est constituée de la croûte supérieure dans les deux cas. (C) Pour
une lithosphère plus vieille (environ 500 Ma) correspondant à une partie continentale, la première structure
n’est résistante qu’au niveau de la croûte, alors que dans la deuxième une partie du manteau l’est également.
Figure d’après Burov & Watts (2006).
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d’un point de vue atomique, par un déplacement réversible des atomes pour accommoder la déforma-
tion macroscopique.
La figure 3.1 donne un exemple de comportement élastique linéaire. Dans ce cas, la loi de com-
portement s’écrit :
σij = Cijkl · εkl ou bien {σ} = C · {ε} (3.6)
avec {σ} et {ε} les tenseurs des contraintes et déformations sous forme de vecteur colonne et C la
matrice de rigidité composée des éléments Cijkl. Ces derniers sont exprimés en fonction des coef-
ficients caractéristiques du matériau qui sont au nombre de 81, dont 21 sont indépendants pour des
raisons énergétiques engendrant des propriétés de symétrie. Si l’on suppose le milieu homogène et





λ+ 2G λ λ 0 0 0
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σij = λεkkδij + 2Gεij
(3.7)
avec λ et G (également symbolisé par µ dans la littérature) les coefficients de Lamé. Le terme δij
représente le symbole de Kronecker et εkk est la notation d’Einstein (somme implicite sur un indice
répété) pour la trace du tenseur des déformations. La table 3.1 donne les relations entre les cinq
coefficients caractéristiques qui sont définis dans le cas homogène isotrope. La relation (3.7) peut







· σkk · δij (3.8)
avec E le module de Young et ν le coefficient de Poisson, qui correspondent dans un essai de traction,
respectivement, au rapport entre la contrainte et la déformation longitudinale et au rapport entre la
déformation transversale et la déformation longitudinale. Le terme σkk est la notation d’Einstein pour
la trace du tenseur des contraintes.
Dans mes travaux, j’ai surtout utilisé le module de cisaillement G et le coefficient de Poisson ν
pour caractériser les milieux étudiés. Leurs valeurs peuvent être calculées par l’étude de la propagation








avec Vp et Vs la vitesse de propagation des ondes de pression (P) et de cisaillement (S) respectivement.
Le coefficient de Poisson peut être calculé par une relation issue de (3.9) et (3.10) :
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TAB. 3.1 Relations entre les différents paramètres qui permettent de décrire un milieu élastique avec G le
module de cisaillement, également appelé module de glissement, K le module de compressibilité, λ un des
deux coefficients de Lamé (l’autre étant G), E le module de Young et ν le coefficient de Poisson. Dans un
milieu homogène et isotrope et pour une pression et une température données, il suffit d’en fixer deux pour












Pour la lithosphère et une densité moyenne typique de 3000 kg.m−3, ν est alors compris entre environ
0,25 et 0,3. L’ordre de grandeur du module de cisaillement dans la lithosphère est alors d’environ
30 GPa. En général, les roches de la lithosphère sont plus ou moins poreuses et, dans les premiers
kilomètres, elles peuvent être saturées en fluide, ce qui a un impact sur la vitesse des ondes sismiques
(Watanabe 1993). Dans ce cas, ν sera donc également appelé le coefficient de Poisson « saturé » (voir
la section 3.1.2 page 69 sur la relaxation poro-élastique pour plus de détails).
Pour finir sur le comportement élastique des roches dans un milieu élastique, à l’équilibre et avec








Comme nous l’avons vu en début de section avec la figure 3.1, une roche avec une rhéologie
élastique jusqu’à la rupture est dite fragile. À la différence, une roche ductile subit, à partir d’un seuil
de contrainte, des déformations irréversibles avant rupture (s’il doit y en avoir une). Ces déformations,
permanentes même après le relâchement des contraintes, sont dues d’un point de vue atomique à la
création de dislocations dans le réseau cristallin. Pour les matériaux avec un comportement élasto-
plastique, on définit un seuil en dessous duquel le matériau est élastique. Au dessus de ce seuil, une
partie de la déformation devient irréversible et l’écoulement plastique se produit en fonction de la
partie déviatorique des contraintes et selon un critère de plasticité. Il existe plusieurs de ces critères
comme ceux de Tresca, de Von Mises ou bien de Drucker-Prager. Pour plus de détails concernant le
comportement plastique, le lecteur pourra se référer à la littérature associée (Malvern 1969; Jaeger &
Cook 1979; Ranalli 1995).
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Rhéologie visqueuse
Un matériau visqueux est tel que ses atomes fluent dans le réseau cristallin, soit par diffusion, soit
par dislocation, dès qu’on lui applique une contrainte. Un corps parfaitement visqueux, comme un
fluide par exemple, ne pourra pas emmagasiner de l’énergie comme le fait un corps élastique. Toute
l’énergie est dissipée dans un comportement visqueux.
Le cas le plus simple de ce type de rhéologie est le cas newtonien. Pour les corps suivant cette
rhéologie, la loi de comportement est linéaire :
σij = −pδij + C
′
ijklǫ˙kl (3.13)
où C ′ijkl sont des paramètres indépendants des contraintes, du taux de déformation ainsi que du temps.
p est la pression thermodynamique qui est égale, dans le cas d’un corps incompressible, à la pression
moyenne :
p = −1/3σkk (3.14)
Quand un corps est isotrope, homogène et incompressible, la relation (3.13) devient :
σij = −pδij + 2ηǫij (3.15)
où η est la viscosité dynamique newtonienne, qui a pour ordre de grandeur pour le manteau 1020
à 1022 Pa.s. Avec les hypothèses précedentes et cette dernière relation, l’équation (3.1) aboutit aux
équations de Navier-Stokes.
Si la loi de comportement est non linéaire, comme par exemple une loi en puissance du type
ǫ˙ = A · σn avec A fonction de la pression, de la température et des paramètres caractéristiques du
matériau, alors on ne peut plus définir une viscosité indépendante de la contrainte. Par exemple dans





Une valeur typique pour les roches constituant la croûte inférieure et le manteau est n ≃ 3 (Cohen
1999).
Rhéologie visco-élastique
Entre le comportement élastique (figure 3.3a) et le comportement visqueux (figure 3.3b), les ma-
tériaux peuvent, selon leur état de pression-température et leur composition cristalline, emmagasiner
une partie de l’énergie de déformation sous forme élastique et puis dissiper le reste par écoulement
visqueux. Le comportement est qualifié de visco-élastique et peut être schématisé par l’association
(en série et/ou en parallèle) des deux premiers comportements élémentaires (figure 3.3).
Dans le cas des comportements linéaires, on retrouve le modèle de Maxwell (figure 3.3c), le mo-
dèle de Kelvin (figure 3.3d) et le modèle de Burgers (figure 3.3e). Le premier modèle est le plus
simple pour tenir compte du double aspect des matériaux dans la répartition de l’énergie de défor-
mation. Le modèle de Kelvin permet de tenir compte de la réponse transitoire dans l’établissement
de la déformation élastique, ce qui est observé pour beaucoup de matériaux. Le dernier modèle est
une combinaison des deux autres et permet, en général, de modéliser une déformation transitoire plus
rapide que la déformation due à l’élément de Maxwell. On peut également envisager d’autres combi-
naisons de ces éléments afin de modéliser des comportements plus complexes, comme par exemple
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A) Élément élastique B) Élément visqueux
C) Élément de Maxwell D) Élément de Kelvin
E) Élément de Burgers
FIG. 3.3 Modèle rhéologique linéaire et diagramme de la déformation en fonction du temps sous un chargement
constant pour un corps élastique (A), visqueux (B), de Maxwell (C), de Kelvin (D) et de Burgers (E). La
contrainte σ0 est appliquée au temps t0 et se termine au temps t1. La loi de comportement est spécifiée pour
chaque élément. Figure d’après Ranalli (1995).
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le comportement tri-visqueux de Hetland & Hager (2006). Pour un comportement non linéaire, le
principe est le même mais en considérant l’écoulement visqueux associé à une loi non linéaire. Enfin,
on peut également construire des lois de comportement visco-élastique avec un fonctionnement en
seuil, tel que le modèle de Bingham où le comportement du matériau est élastique pour un état de
contrainte en dessous d’un certain seuil et visqueux pour des contraintes déviatoriques supérieures.
Ce type de loi est dite visco-plastique.
La nature rhéologique d’un matériau à plusieurs échelles de temps
La première chose à définir dans une étude de processus géophysique est l’échelle de temps consi-
dérée. Par exemple, l’étude de la propagation des ondes sismiques dans la Terre dues à un séisme se
situera sur une échelle de temps de l’ordre de l’heure, alors que le rebond post-glaciaire nécessitera
de considérer des périodes de temps de l’ordre du millénaire (figure 3.4).
Pour un matériau dans un état de pression-température donné, son comportement face à la défor-
mation sera fonction de l’échelle de temps considérée. En effet, la propagation des ondes sismiques
verra le manteau réagir selon un comportement élastique, alors qu’il aura un comportement visqueux
concernant le rebond post-glaciaire. Si on se place à des temps intermédiaires, la rhéologie du manteau
peut être plus variée. En général, on lui attribue un comportement visco-élastique de type Maxwell,
mais des études récentes ont montré que le caractère transitoire (élément de Burgers, figure 3.3e)
des matériaux mantelliques peut avoir une influence, comme par exemple dans les travaux de Pollitz
(2003) sur la déformation post-sismique après un séisme (voir la section 3.1.2 pour plus de détails sur
le cycle sismique).
Un autre exemple concernant l’importance de l’échelle de temps sur la rhéologie est donné par le
débat concernant la nature de la lithosphère continentale (figure 3.2). Quand Jackson (2002) remet en
question le modèle conventionnel « Jelly Sandwich », il utilise une considération sismologique pour
conclure que la partie rigide de la lithosphère se situe dans la croûte supérieure. Cependant, Burov
& Watts (2006) rappellent que la structure de la lithosphère est mieux contrainte par l’estimation
de l’épaisseur élastique apparente, dont l’étude se situe sur une échelle de temps plus longue que
celle concernant une étude sismologique, et ils aboutissent ainsi à des valeurs plus élevées incluant le
manteau.
Pour résumer, cette notion d’échelle de temps est d’une grande importance en géophysique et il
sera nécessaire de toujours en tenir compte avant d’établir des comparaisons entre des paramètres











FIG. 3.4 Temps caractéristiques pour quelques processus de déformation dans le manteau. Figure d’après
Ranalli (1995).
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3.1.2 Le cycle sismique
Après avoir effectué ces rappels concernant la mécanique des milieux continus, nous allons voir
comment l’appliquer au cas des séismes. Premièrement, un tremblement de terre est le résultat d’un
déplacement le long d’une faille. C’est un processus discontinu et les sections 3.1.2 et 3.2.2 explique-
ront comment il est pris en compte.
La deuxième caractéristique des zones dans lesquelles se produisent des séismes est leur carac-
tère récurrent. Dans la théorie de la tectonique des plaques, les zones sismiques sont mises sous
contraintes par le rapprochement ou l’éloignement de deux ou bien de plusieurs plaques. Ces zones
se situent souvent en frontière de plaques et les séismes permettent ainsi d’accommoder les déforma-
tions et les contraintes qui en résultent. Comme les plaques sont continuellement en mouvement, des
tremblements de terre vont donc se produire de manière récurrente dans ces zones. On parle alors de
cycle sismique.
La figure 3.5 présente les différentes phases qui composent ce cycle. Après une accumulation des
contraintes, une phase cosismique, constituée d’un ou plusieurs séismes, permet de les relâcher. La
phase transitoire qui suit est appelée post-sismique et se poursuit par une mise sous contrainte de
manière régulière due à la tectonique des plaques. Cette dernière phase est dénommée inter-sismique
et précède un nouveau séisme. Dans une même zone sismique, la durée entre deux séismes donne le
temps de récurrence du cycle.
De nombreux auteurs ont étudié le cycle sismique avec des rhéologies plus ou moins complexes
mais avec une géométrie qui est toujours restée très simple afin de pouvoir résoudre plus facilement les
problèmes posés et les calculs qui en résultent. On peut citer par exemple Savage & Prescott (1978),
Li & Rice (1987), Thatcher (1983), Savage (1990), Lyzenga et al. (1991), Williams & Richardson
(1991), Chéry et al. (2001a) ou bien Duan & Oglesby (2005).
Nous allons maintenant nous intéresser succinctement à chaque phase du cycle. Pour une étude
détaillée des méthodes de résolution numérique de chaque phase et du cycle entier, le lecteur pourra
se reporter à Cohen (1999). La caractérisation géodésique des différentes phases du cycle peut être
trouvée dans l’article de Feigl & Thatcher (2006).
Modélisation des séismes par des dislocations
Comme nous l’avons évoqué précédemment, un séisme consiste en un glissement relatif entre
deux blocs au niveau d’une faille ou de segments de faille. Pour pouvoir résoudre ce problème dis-
continu, les auteurs comme Chinnery (1961) et Sato & Matsu’ura (1974) ont utilisé la théorie des
dislocations et les fonctions de Green (Challis & Sheard 2003), ce qui leur a permis de donner des so-
lutions analytiques pour calculer les déplacements en surface. C’est avec les travaux d’Okada (1985,
1992) que les solutions analytiques obtenues par cette méthode furent démontrées et validées dans un
milieu homogène semi-infini. Il existe de nos jours plusieurs codes qui calculent numériquement ces
solutions. Dans mes travaux, j’ai utilisé le code RNGCHN de Feigl & Dupré (1999). Les paramètres
à spécifier pour définir une dislocation sont récapitulés dans la figure 3.6.
Par l’utilisation de la méthode de Thomson-Haskell (Cohen 1999), les conséquences d’un séisme
ont pu être étudiées dans un milieu constitué de couches élastiques horizontales. Ce travail a débouché
par exemple sur l’écriture du code EDGRN/EDCMP (Wang et al. 2003), fondé sur les travaux de Roth
(1990), avec en plus la prise en compte des effets de la gravité. Enfin, quand on ne tient pas compte
du caractère sphérique de la Terre, les travaux de Pollitz (1992, 1996) ont montré par l’utilisation
d’harmoniques sphériques qu’une erreur inférieure à 2% est commise sur des déplacements en surface
se produisant à 100 km de la faille. Pour de séismes de magnitude supérieure à 7, cette erreur devient
non négligeable à partir de 1 000 km, comme par exemple pour le séisme d’Indonésie de 2004 (Geist
et al. 2005).


















































FIG. 3.5 Évolution de la déformation en un point d’une zone sismique en fonction du temps. Le cycle sismique
se compose d’une phase inter-sismique, d’une phase cosismique quand un séisme a lieu et d’une phase de































FIG. 3.6 Schéma d’une faille modélisée par une dislocation dont les dix paramètres sont : l’azimut β, le pen-
dage ψ, la longueur L et la largeur W de cette dernière, les trois composantes du vecteur glissement ∆u (valeur
de la discontinuité) dans le repère (x1, x2, x3) associé au plan de faille, et soit les trois coordonnées dans le
repère (x, y, z) du point de référence R (bleu) situé en bas à l’extrémité sud de la dislocation (convention
d’Okada), soit la distance d selon le pendage ψ entre la surface et le fond de la dislocation et les deux coor-
données en surface (xC, yC) du point de référence C (rouge) situé au centre de la projection en surface de la
dislocation (trait noir en pointillés mixtes) selon le pendage (trait noir en pointillés) donné par ψ (convention
que j’ai adoptée dans le reste de mes travaux). Par exemple, pour une faille dextre, verticale, orientée N-S, de
longueur 10 km et de largeur 8 km, affleurant en surface, centrée sur l’origine du repère et subissant un glis-
sement homogène de 2 m, on aura alors : (xC, yC) = (0, 0) km ; d = 8 km ; β = 0˚ ; ψ = 90˚ ; L = 10 km ;
W = 8 km ; ∆u = (−2, 0, 0) m.
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Le phénomène d’afterslip
La phase cosismique est toujours suivie d’une autre, dite post-sismique. C’est une phase de re-
laxation où les contraintes engendrées par la crise sismique sont à leur tour relâchées. Cette phase se
traduit soit par des processus sismiques, tels que les répliques, soit par la diffusion de contraintes de
manière asismique (creep ou fluage), ou bien les deux, ce qui est le cas du phénomène d’afterslip.
Ce processus a une durée de l’ordre du mois et il a pour conséquence un déplacement en surface
similaire à la phase cosismique. Cependant la magnitude équivalente est environ de 10% celle du
choc principal. La majorité du phénomène est asismique et se situe sur la faille en dessous de la partie
ayant joué. On observe également une série de répliques au niveau supérieur de la faille qui ont pour
conséquence un déplacement en surface de l’ordre du dixième de millimètre pour un choc principal
de magnitude 6 à 7. Ces répliques sont soit la conséquence de l’afterslip asismique en profondeur,
soit font partie du processus de relaxation que l’on pourra alors qualifier d’afterslip sismique.
Concernant la partie asismique du phénomène, ces glissements supplémentaires sont dus à l’ac-
commodation, à un niveau intermédiaire, des glissements cosismiques à de plus faibles profondeurs
et de la déformation plastique, continuelle au niveau de la racine de la faille, lors de la phase inter-
sismique. Perfettini & Avouac (2004) ont proposé une modélisation de ce phénomène qui corrobore
le taux de répliques observé à Taiwan après le tremblement de terre de Chi-Chi en 1999.
La relaxation poro-élastique
Dans le cas d’une croûte supérieure saturée en fluide (par exemple une zone géothermique), les
changements de pression induits par la crise sismique conduisent à un rééquilibrage des pressions qui
contribue aux déformations post-sismique. Ce processus est qualifié de relaxation poro-élastique (voir
les figures 2.14 et 2.15 page 52 pour un exemple de ce processus).
L’explication de ce phénomène est la suivante : les roches constituant la croûte supérieure sont
composées d’une partie solide, qu’on appelle la matrice, dans laquelle se trouvent des cavités pouvant
être saturées en fluide. La proportion de ces pores par rapport à la matrice définit la porosité φ. En gé-
néral, elle est de quelques pourcents, mais cela suffit à provoquer un effet sur la phase post-sismique.
En effet, lors du séisme, les fluides sont prisonniers des pores et les glissements cosismiques en-
traînent, par compression-dilatation de la matrice solide, des changements de volume qui se traduisent
par une augmentation-diminution de la pression des fluides. Par la suite, les fluides sont à nouveau
libres de circuler et un rééquilibrage s’effectue avec une migration des zones de haute pression vers
les zones de basse pression. Le mouvement induit en surface sera alors l’inverse du déplacement
cosismique, et de l’ordre du centimètre dans un rayon de l’ordre des dimensions de la faille.
Du point de vue de la résolution physique de ce phénomène, il faut considérer dans l’équa-
tion (3.12) ν comme le coefficient de Poisson « saturé ». C’est le coefficient qui est obtenu par la
relation (3.11) et qui tient compte de la participation des fluides prisonniers des pores dans la résis-
tance aux contraintes appliquées. À l’inverse, le coefficient de Poisson « non saturé » νd (le d étant
pour drained) caractérise la résistance aux contraintes de la matrice solide uniquement. D’après Wang
(2000), il peut se déduire de ν de la manière suivante :
νd =
3ν − αB (1 + ν)
3− 2αB (1 + ν)
(3.17)
avec α le paramètre de Biot-Willis et B le coefficient de Skempton. Pour le cas de matériaux non
saturés avec un comportement élastique linéaire, on a ainsi un paramètre élastique. Les autres sont
obtenus en faisant l’hypothèse que le module de cisaillement reste identique, G = Gd (Wang 2000;
Cocco & Rice 2002, 2003). Par exemple, pour un granit Westerly », le coefficient de Poisson est égal
à environ 0,34 pour le « saturé » et approximativement à 0,25 pour le « non saturé » (Wang 2000).
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Après la phase cosismique, les fluides étant libres de circuler, le milieu élastique est considéré
avec ces paramètres « non saturés ». D’après Wang (2000), le système d’équations à résoudre pour un




















avec P l’excédent de pression dans les pores, ε = εxx + εyy + εzz la déformation volumique (trace
du tenseur des déformations), Sε le coefficient de stockage sous contrainte, k la perméabilité, µf la
viscosité du fluide contenu dans les pores et Q le terme de source fluide. Pour connaître la solution
à long terme du processus poro-élastique en évitant de résoudre ce système, il existe une astuce
développée par Rice & Cleary (1976) : on considère qu’à la fin du processus d’une durée de l’ordre
du mois, les excédents de pression introduits par la phase cosismique ont disparu et que l’état de
contrainte-déformation du milieu est le même que si les fluides avaient pu circuler librement lors du
séisme. Il suffit alors de résoudre le problème d’une dislocation dans un milieu élastique deux fois,
une fois avec les paramètres « non saturés », puis avec les paramètres « saturés », et enfin de faire
la différence entre les deux solutions. Pour calculer les déplacements poro-élastiques uporo, on aura
donc :
uporo (x, y, z) = u (x, y, z, νd)− u (x, y, z, ν) (3.19)
Le comportement visco-élastique
Le dernier processus qui joue après un séisme est la diffusion des contraintes cosismiques par
les couches ductiles et visqueuses en profondeur. C’est le phénomène dominant de la phase post-
sismique et celui qui s’étale sur la plus longue période de temps. En effet, les déplacements induits
en surface vont dans le même sens que les effets cosismiques et sont de l’ordre du centimètre dans un
rayon d’environ 10 km autour de la faille. Le temps caractéristique de cette diffusion est de l’ordre de
l’année.
Afin de résoudre cette phase, les modèles étudiés sont en général visco-élastiques avec des élé-
ments de Maxwell. Le principe de correspondance, qui remplace les fonctions et paramètres élastiques
dépendants du temps par leur transformée de Laplace, permet de se ramener à des équations similaires
à celles du cas élastique. Après leur résolution, une transformation inverse donne la solution dans le
domaine temporel. Les limites de cette méthode sont la simplicité dans la géométrie des structures
pouvant être étudiées et le fait que leur rhéologie doit être de type Maxwell. Les solutions trouvées
ont une évolution exponentielle avec un temps caractéristique τM = η/µ et atteignent la solution
d’équilibre après une période d’environ 50τM .
Le principe de correspondance et les travaux concernant la transformée inverse de Laplace ont
permis de passer de modèles visco-élastiques dans un demi-espace infini (Matsu’ura & Tanimoto
1980; Singh & Rosenman 1974) à des structures en couches horizontales (Rundle 1982; Fukahata &
Matsu’ura 2006). Le code développé par Rundle (1982) et Fernandez et al. (2005) a permis la prise en
compte de l’effet de gravité. Fernández et al. (1996) ont montré que son influence est minime au début
mais non négligeable sur le long terme avec un effet d’amortissement prononcé sur les déplacements
verticaux. Wang et al. (2006) ont développé le code PSGRN/PSCMP qui est l’aboutissement de toute
cette évolution. D’autres travaux ont cherché à prendre en compte des rhéologies ou des structures plus
complexes, je les présenterai rapidement dans la section 3.2 qui traite de l’utilisation de la méthode
des éléments finis.
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L’estimation de l’aléa sismique
L’étude des séismes et de leur conséquences mécaniques a pour enjeu principal une meilleur
estimation de l’aléa sismique dans les zones à risque. Il ne faut pas confondre cet enjeu avec la gestion
des risques naturels qui porte sur l’étude de la vulnérabilité d’une zone (dégâts matériels potentiels,
pertes humaines, plan d’évacuation. . .). L’estimation de l’aléa sismique porte sur la localisation des
zones de futurs séismes, la détermination de leur magnitude possible et l’estimation d’une probabilité
de déclenchement sur une période donnée. Bien entendu, les deux disciplines sont étroitement liées.
Les travaux de Stein (1999) sur le critère de Coulomb permettent de bien appréhender l’estimation de
l’aléa sismique par une approche fondée sur la mécanique des milieux continus. Le principe en est le
suivant : un séisme se produit sous l’action d’une accumulation de contrainte afin d’en relâcher une
partie. La chute de contrainte se produit au niveau de la faille, cependant les glissements cosismiques
ont également pour conséquence d’imposer des contraintes supplémentaires sur d’autres zones plus
éloignées. Sur une autre faille donnée, la diminution ou l’augmentation de contrainte va alors retarder
ou bien avancer l’activation d’une future rupture. Cette théorie s’appuie sur la corrélation que certains
auteurs ont pu trouver entre les changements de contrainte et les modifications du taux de sismicité
dans une zone juste après un séisme (King et al. 1994; Stein et al. 1997; Stein 1999).
Afin de quantifier l’influence des contraintes au niveau d’une faille et pour un mécanisme de
rupture donné, ces auteurs calculent une valeur appelée la contrainte de Coulomb CFS (Coulomb
Failure Stress). Pour un changement de cette valeur supérieur à un seuil d’environ 10 kPa (0,1 bar),
les séismes semblent être favorisés (Stein 1999). Si l’on considère un champ de pression, ce seuil
correspond également à un changement de 1 m dans le niveau d’eau d’un puit. En milieu poreux, les
changements de CFS induite par un séisme sont calculés avec la relation suivante :
∆CFS = ∆τ + µ (∆σn + ∆P ) (3.20)
avec
σn = (Σn) · n (3.21)
τ = (Σn) · t (3.22)
où Σ est le tenseur des contraintes, n est le vecteur unitaire normal au plan de faille, t est le vecteur
unitaire de glissement sur la faille imposé par le mécanisme de rupture considéré, µ est le coefficient
de frottement au niveau de la faille, τ est la contrainte de cisaillement, σn est la contrainte normale
(positive en extension) et P est la pression dans les pores.
En général, le changement de pression ∆P est calculé à partir des contraintes générées par le





Dans ce cas, la relation (3.20) devient :








Cependant, si le milieu est fortement fracturé, comme par exemple au niveau de la zone endommagée
d’une faille (Rice & Cleary 1976; Cocco & Rice 2002, 2003), on a :
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∆P = −Bσn (3.25)
et dans ce cas, avec le coefficient de frottement effectif (effective friction coefficient) µ′ = µ (1−B),
la relation (3.20) devient :
∆CFS = ∆τ + µ′∆σn (3.26)
Dans les relations (3.23) et (3.25), B désigne le coefficient le Skempton. En général, sa valeur est
comprise entre environ 0,47 et 1. Le coefficient de frottement µ peut prendre des valeurs entre 0
et 1, cependant il est estimé entre environ 0,6 et 0,8 pour la plupart des roches (Harris 1998). Le fait
d’utiliser la relation (3.24) ou bien (3.26) peut avoir des conséquences significatives sur le résultat
(Cocco & Rice 2002, 2003).
Dans la pratique, il existe deux méthodes pour calculer les contraintes de Coulomb générées par
un séisme (ou tout autre phénomène physique entraînant une modification de l’état de contrainte).
En supposant que le milieu est fortement fracturé et qu’il existe des failles potentielles dans chaque
direction, King et al. (1994) calculent le plan de faille et le mécanisme de rupture qui maximise les
contraintes de Coulomb. Pour cela, il faut tenir compte du régime de contrainte régional. Après avoir
déterminé une orientation optimisée des hypothétiques failles, le calcul des contraintes de Coulomb
est effectué en ne considérant plus que le phénomène local étudié (sans les contraintes régionales).
Cette méthode convient surtout pour l’étude des répliques.
L’autre manière de calculer ∆CFS consiste à utiliser le mécanisme au foyer observé. (Hardebeck
et al. 1998; Seeber & Armbruster 2000). Quand ils sont connus, on peut utiliser les plans nodaux
observés, sinon il est possible d’estimer les mécanismes dominants d’une région. Par exemple, comme
nous l’avons vu dans le chapitre 2, les gros séismes qui se produisent dans la zone sismique sud
islandaise font en général jouer des failles verticales orientées N-S en décrochement dextre. Le calcul
des contraintes sur ce type de mécanisme est donc un bon estimateur pour l’étude de l’aléa sismique
dans cette région (Árnadóttir et al. 2003). Nous reviendrons sur ces considérations dans le chapitre 5
(section 5.3.1 page 156).
3.2 La méthode des éléments finis en géophysique
L’étude des processus mécaniques en géophysique a été pendant longtemps limitée au cas d’une
lithosphère modélisée par un espace homogène semi-infini. Comme nous l’avons vu précédemment,
l’évolution des techniques analytiques et semi-analytiques au cours de ces quarante dernières années
a permis de prendre en compte des modèles multi-couches avec une géométrie horizontale et des
rhéologies élastique et visco-élastique. L’étape suivante a pu être franchie grace au développement de
la méthode des éléments finis et surtout par l’impressionnante amélioration des performances infor-
matiques au cours de ces vingt dernières années. Alors que cette méthode s’est vite répandue dans
l’industrie depuis les années 70 (Zienkiewicz 1977), son utilisation en géophysique a eu des débuts
hésitants dus aux limitations d’ordre informatique rencontrées pour résoudre des cas complexes (Lys-
mer & Drake 1972; Melosh & Raefsky 1980; Mullen & Belytschko 1982; Marfurt 1984). Les modèles
ont par la suite pu évoluer avec les progrès dans le traitement numérique de grands systèmes algé-
briques et les structures étudiées de nos jours sont très souvent tridimensionnelles avec des géométries
complexes et comportant des lois rhéologiques plus variées.
Dans les études sismologiques, des progrès considérables sur la propagation des ondes sismiques
ont été effectués par l’utilisation de la méthode des éléments spectraux (méthode dérivée des éléments
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finis). Le lecteur intéressé pourra trouver de plus amples renseignements sur ce sujet dans les travaux
de Komatitsch (1997), Komatitsch & Vilotte (1998) et Komatitsch & Tromp (1999).
La méthode des éléments finis a également aidé Burov & Diament (1992, 1995) dans leurs études
sur la structure de la lithosphère par des considérations de plaques minces et de gravimétrie. Ils ont
pu ainsi inclure des rhéologies élasto-plastiques non linéaires pour étudier la flexion de la lithosphère.
Par l’introduction des nœuds de discontinuité (split nodes), Melosh & Raefsky (1981) ont ouvert
la voie à l’étude des séismes par la méthode des éléments finis. Les modèles associés aux cycles sis-
miques ont vu leur géométrie s’enrichir, permettant ainsi d’étudier des zones en subduction (Melosh
& Fleitout 1982; Wang et al. 2001). Des rhéologies non linéaires ont pu être étudiées par Lyzenga et al.
(1991), Reches et al. (1994) et Williams & Richardson (1991), avec l’inclusion de l’effet de gravité
pour ces derniers. Huc et al. (1998) et Chéry et al. (2001b) ont également tiré partie de la méthode
des éléments finis respectivement pour l’étude de la nucléation de faille en milieu visco-élastique
et pour une étude plus fine du cycle sismique sur la faille de San Andreas (Californie, État-Unis
d’Amérique) avec l’inclusion d’une zone de faille et d’une géométrie variable au niveau de l’interface
fragile/ductile. D’autres auteurs se sont plus centrés sur la relaxation post-sismique et ont su profiter
des mêmes possibilités pour l’étude de zones de subduction (Melosh & Raefsky 1980; Melosh 1983;
Melosh & Raefsky 1983; Cohen 1984, 1992; Hu et al. 2004; Freed et al. 2006; Hergert & Heidbach
2006), de zones de cisaillement (Cohen 1982; Masterlark & Wang 2002; Cianetti et al. 2005) et de
l’interaction entre les séismes (Masterlark 2003). Enfin, cette méthode commence à mettre l’accent
sur les limites de l’hypothèse d’espace semi-infini homogène et sur la nécessité de prendre en compte
des structures plus complexes dans l’étude de la phase cosismique (Williams & Wadge 2000; Mas-
terlark et al. 2001; Masterlark 2003; Zhao et al. 2004; Cianetti et al. 2005), ainsi que pour la période
inter-sismique (Williams & McCaffrey 2001).
Mes travaux s’inscrivent dans la continuité de cette dernière problématique. Mon objectif est
d’apporter une contribution dans la remise en question de l’hypothèse d’espace semi-infini homogène
et surtout de quantifier la sensibilité de la déformation par rapport aux divers paramètres accessibles
(voir section 3.3 page 92). Dans les chapitres suivants, j’étendrai cet objectif à la détermination des
glissements cosismiques, à l’étude des autres phases du cycle sismique, ainsi que les conséquences
sur l’estimation de l’aléa sismique. Avant d’en arriver à ces divers points, je vais tout d’abord effectuer
un petit rappel sur la méthode, puis je préciserai la notion de nœud de discontinuité et je finirai par
présenter la validation du code que j’ai utilisé et le type de maillage que j’ai construit.
3.2.1 Rappels sur la méthode
Le principe de la méthode (Figure 3.7) est de linéariser les équations décrivant le problème étudié
pour se ramener à un système algébrique discret. Pour cela, le milieu est découpé en petits éléments
en construisant un maillage du milieu étudié. Dans un élément, la valeur d’une variable est connue
en tout point à partir de quelques points de référence, appelés des nœuds. Ceci est possible grâce
aux fonctions d’interpolation. L’intérêt de cette méthode est que l’erreur, effectuée lors de la linéa-
risation, converge vers zéro lorsque la taille des éléments diminue. Par conséquent, plus le maillage
est dense, plus le résultat sera précis. Cependant, le prix à payer est la taille du système algébrique
à résoudre. Pour des problèmes tridimensionnels complexes, cette taille peut devenir très grande (de
l’ordre de 105-106 éléments), c’est pourquoi la mise au point de super-calculateurs multi-processeurs
et l’augmentation considérable de la puissance des réseaux reliant ces ordinateurs ont été décisifs
dans l’utilisation croissante de cette méthode. Il existe d’autres méthodes de linéarisation, comme les
méthodes de différences finis, d’éléments de frontière ou bien de volumes finis, cependant la formu-
lation de la méthode des éléments finis et sa flexibilité géométrique sont plus adaptées au cas de la
mécanique des milieux continus, surtout dans un contexte de forte hétérogénéité.
Dans le cas des éléments finis, les fonctions d’interpolation (N1, . . . , Nn) permettent de définir
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dans un élément e la valeur d’une variable, par exemple le vecteur déplacement u, en un point de






avec N la matrice d’interpolation composée des n fonctions d’interpolation, m la dimension du pro-











des m valeurs aux n points de référence. L’exposant e n’est pas une puissance, mais désigne l’élé-
ment considéré, ce qui sera le cas pour tout exposant dans la suite de cette section. La géométrie d’un
élément est également décrite par des fonctions de transformation géométrique N˜(x) qui peuvent être
différentes. Un élément est dit isoparamétrique quand N = N˜. Les déformations étant fonction des
dérivées des déplacements, il est possible de les relier aux valeurs exprimées aux nœuds :





avec {ε} le tenseur des déformations écrit sous forme de vecteur colonne et B une matrice composée
d’une combinaison des n dérivées des fonctions d’interpolation.
Le maillage est en principe construit de manière à respecter les discontinuités de propriétés rhéo-
logiques (interfaces, failles. . .) dues aux caractéristiques des différents matériaux rencontrés. On peut
alors écrire la loi de comportement pour chaque élément :
{σ}e = Ce {ε}e (3.29)
Problème physique à résoudre
Système d'équations algébriques
Solution approchée du problème
Lois de la physique











Équations aux dérivées partielles
Méthode de Galerkin
FIG. 3.7 Schéma illustrant le principe de la méthode des éléments finis. Figure d’après Dhatt & Touzot (1984).
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avec {σ} le tenseur des contraintes écrit sous forme de vecteur colonne et C la matrice associée à la
loi de comportement. e désigne l’élément considéré.
En général, la méthode des éléments finis s’appuie, par l’intermédiaire d’une méthode de résidus
pondérés, sur une formulation intégrale (dite « variationnelle » ou « faible ») des équations aux dé-
rivées partielles décrivant le problème. Après une intégration par partie permettant de tenir compte
des conditions aux limites, on obtient alors la formulation faible finale utilisée. Les fonctions de
pondération issues de la méthode des résidus pondérés sont choisies dans l’ensemble des fonctions
approximant (voir la relation (3.27) page 74) la solution des équations du problème pour aboutir à
une forme intégrale discrète, dite de Galerkin (Dhatt & Touzot 1984). Dans les problèmes de méca-
nique, une autre approche fondée sur un point de vue plus physique du problème permet d’aboutir
à la même formulation finale. Elle consiste à utiliser le principe des travaux virtuels pour trouver la
forme intégrale à discrétiser. Ce principe exprime, pour un système de volume V à l’équilibre, l’éga-
lité entre les travaux des forces internes et ceux des forces externes pour des champs de déformation
cinématiquement admissibles et solutions des équations du problème :∫
V
{δε}T (x) {σ} (x) dV =
∫
V
δuT (x) ρfv (x) dV +
∫
S
δuT (x) f (x) dS (3.30)
où δu et {δε} sont les déplacements et les déformations admissibles écrit sous forme de vecteur
colonne et fv est le vecteur colonne des forces de volume. En tenant compte du maillage, c’est-à-dire
























{} est l’opérateur d’assemblage défini entre autre par Hughes (1987) qui effectue une sommation
uniquement au niveau des nœuds de chaque élément e. Pour terminer de discrétiser le problème, on
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}] (3.32)
où U est le vecteur des déplacements pour l’ensemble des nœuds du maillage. Comme cette équation
est valable pour toutes les solutions δU cinématiquement admissibles, on obtient le système algé-
brique suivant :
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Le raisonnement précédent est valable pour la résolution d’un système en équilibre statique pour
de petites déformations. Dans le cas d’un problème dynamique, on aboutit à une équation algébrique
de type :
MU¨ + DU˙ + KU = F (3.36)
avec M la matrice de masse et D la matrice d’amortissement. La résolution d’un tel système né-
cessite également une discrétisation temporelle. On pourra par exemple avoir recours à une méthode
de différences finies (Bathe & Wilson 1976; Dhatt & Touzot 1984). Dans le cas de problèmes non
linéaires ou bien dans le cas de grandes déformations, la résolution par la méthode des éléments fi-
nis reste possible avec, par exemple, l’utilisation de la méthode itérative de Newton-Raphson (Dhatt
& Touzot 1984). Pour plus de détails concernant la méthode des éléments finis et la résolution nu-
mérique de grands systèmes algébriques, le lecteur pourra se référer par exemple à Bathe & Wilson
(1976), Zienkiewicz (1977), Dhatt & Touzot (1984), Hughes (1987) et Lucquin & Pironneau (1996).
La section 3.2.3 donnera également des précisions sur la création du maillage et la définition d’un
élément.
3.2.2 Modélisation des dislocations : les nœuds de discontinuité
La résolution de problème par la méthode des éléments finis n’est possible que si le maillage
possède certaines propriétés. L’une d’elles est que les nœuds d’un élément doivent être communs aux
éléments voisins : le maillage doit être géométriquement conforme. Le problème se pose alors de
pouvoir modéliser une dislocation par cette méthode. Les premières solutions furent proposées par
Goodman et al. (1968) et par Smith (1974) mais elles nécessitaient des modifications de la matrice de
rigidité K, ce qui rendait les calculs très coûteux. Jungels & Frazier (1977) introduisirent la méthode
des nœuds de discontinuité (split node) qui, après les corrections apportées par Melosh & Raefsky
(1981), est devenue un moyen simple et efficace pour résoudre des problèmes de discontinuité avec
les éléments finis.
Cette méthode permet de modéliser les discontinuités dans le système algébrique (3.36) par un
vecteur force équivalente Fequi, ce qui permet de ne pas modifier la structure du système et ainsi de
pouvoir utiliser les méthodes classiques de résolution algébrique :
KU = F + Fequiv (3.37)
où Fequiv, le vecteur force équivalente s’exprime en fonction des discontinuités ∆U que l’on veut in-
troduire dans le modèle. Pour mieux comprendre le fonctionnement de la méthode, prenons l’exemple
illustré par la figure 3.8.
Soit deux éléments d’un maillage plus grand. L’élément 1 est associé aux nœuds 1 et 2, alors que
l’élément 2 est associé aux nœuds 2 et 3. Ils sont soumis, au niveau des nœuds, aux forces F1, F2
et F3. Les seuls déplacements autorisés sont verticaux. On introduit une discontinuité entre les deux
éléments. Le nœud 2 sera un nœud de discontinuité auquel on veut imposer un déplacement ∆U12
pour la partie associée à l’élément 1 et un déplacement ∆U22 pour la partie associée à l’autre élément.
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Au niveau de l’élément 1, la discontinuité introduite se traduit par un déplacement du nœud fictif A













































































FIG. 3.8 Schéma explicatif sur le fonctionnement des nœuds de discontinuité. La position initiale des élé-
ments 1 et 2 est représentée par les grands traits gris en pointillés. Les nœuds du maillage sont en cercle gris
dans leur position initiale. Les disques gris indiquent la position des nœuds après résolution du système. Les
flèches noires représentent la solution du système en terme de déplacement. Le nœud 2 est un nœud de dis-
continuité. Sa position moyenne due à la solution du système est indiquée par le disque C. Les disques A et B
désignent les nœuds fictifs résultats de la discontinuité introduite par l’intermédiaire des forces équivalentes.
Le disque noir A est le nœud 2 associé à l’élément 1 et le disque B le nœud 2 associé à l’élément 2. Les traits
noirs représentent la position des éléments induite par l’action des forces équivalentes. Cette position fictive
conduit à l’état de contrainte-déformation dû à l’introduction du nœud de discontinuité. ∆U12 (flèche bleue)
est la condition de discontinuité imposée au nœud 2 associé à l’élément 1. ∆U22 (flèche bleue) est la condi-
tion de discontinuité imposée au nœud 2 associé à l’élément 2. ∆U = ∆U12 + ∆U22 (double flèche bleue) est
la discontinuité imposée au modèle et introduite dans le système algébrique sous la forme d’un vecteur force
équivalente.








































On retrouve bien la matrice de rigidité du système (3.40). Dans l’ensemble du modèle, la solution
tient alors compte de la discontinuité grâce à l’introduction de forces équivalentes, sauf au niveau
du nœud de discontinuité. En effet, si l’on devait visualiser la solution, on aurait la représentation en
traits gris dans la figure 3.8. Pour également tenir compte de la discontinuité au niveau du nœud 2,
il faut réintroduire les nœuds fictifs A et B en les déplaçant de ∆U/2 de part et d’autre de la position
moyenne C.
3.2.3 Application aux séismes de type décrochant avec TECTON
L’application de la méthode des éléments finis en géophysique passe souvent par l’utilisation
d’un logiciel professionnel tel que ANSYS, ABAQUS ou NASTRAN. Cette solution ayant un coût
financier non négligeable, certains auteurs ont préféré développer leur propre code afin de fournir à
la communauté scientifique des outils adaptés aux problèmes habituellement rencontrés. Melosh &
Raefsky (1980) ont conçu en Fortran 77 le code TEKTON qui, après l’introduction des nœuds de
discontinuité (voir section 3.2.2 page 76), a permis à de nombreux auteurs d’étudier les séismes dans
des milieux complexes. Ce logiciel de calcul a évolué de différentes manières selon les utilisateurs.
La version que j’ai utilisée pour mes travaux s’appelle TECTON (Williams & Richardson 1991).
Depuis 2005, on peut également la trouver sous le nom de LithoMop, et bientôt PyLith après une
ré-actualisation du code par le CIG (Computational Infrastructure for Geodynamics).
TECTON permet de modéliser des milieux avec des comportements élastiques, plastiques, vis-
queux ou visco-élastiques. On peut également prendre en compte ou non les effets dus à la gravité.
Enfin, des dislocations peuvent être introduites de deux manières différentes. Les nœuds de disconti-
nuité (seuls nœuds utilisés dans mes travaux) imposent un déplacement discontinu sur la faille qu’ils
modélisent (voir section 3.2.2 page 76), alors que les nœuds de glissement (slippery nodes) réagissent
selon le frottement défini au niveau de la dislocation et selon les forces et les conditions aux limites ap-
pliquées au système étudié. Le début de mes travaux a consisté à concevoir un code de post-traitement
pour TECTON, ainsi qu’un mailleur qui m’a permis de créer des maillages adaptés aux études qui ont
suivi. Après quelques précisions sur les maillages, les résultats de l’étude de convergence seront pré-
sentés, puis la validation des codes utilisés dans le cas de comportements élastiques et visco-élastiques
linéaires conclura cette section. Bien que la conception des codes, la constitution de maillages adaptés
et les études de validation associées occupent une petite part de mon manuscrit, il est à noter que ces
tâches ont représenté une part importante de mon temps de travail.
Présentation des maillages
Comme nous l’avons évoqué dans les sections précédentes, un maillage est obtenu par le décou-
page du milieu étudié en plusieurs éléments. Ces derniers sont définis et connectés entre eux par
des nœuds. Dans chaque élément, les propriétés mécaniques peuvent varier. La valeur d’une variable
peut être déduite des valeurs aux nœuds par l’intermédiaire de fonctions d’interpolation. En général,
ces fonctions sont des polynômes et leur degré définit l’ordre de l’élément. Par exemple, un élément
d’ordre 3 sera associé à un polynôme de degré 3.
Pour résoudre un problème, le nombre d’éléments à utiliser sera plus important s’ils sont d’un
ordre peu élevé, car la précision au sein de chaque élément est alors plus faible. Pour le comprendre,
prenons un problème découpé par des éléments d’ordre 1. La solution sera continue par morceaux,
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mais cela ne sera pas le cas pour ses dérivées, alors que pour des éléments d’ordre 2, la solution et
sa dérivée première le seront. Si on prend le cas d’un déplacement, pour des éléments d’ordre 1, les
déformations et les contraintes seront donc discontinues d’un élément à l’autre. On comprend alors
que pour améliorer la précision, il faudra plus d’éléments d’ordre 1 que d’ordre 2. En revanche la taille
du système algébrique global restera sensiblement inchangée car le nombre de points de référence (les
nœuds) nécessaire pour décrire l’élément augmente avec son ordre.
Dans le code TECTON, la résolution tri-dimensionnelle de problème mécanique utilise des élé-
ments hexaèdriques d’ordre 1. Pour faciliter le calcul des intégrales, on se ramène à un élément de
référence commun (Figure 3.9). La transformation géométrique ge qui permet de passer de l’élément
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avec (ξ, υ, γ) les coordonnées dans l’élément de référence. La figure 3.9 donne également l’expression
des huit fonctions de transformation géométrique utilisées dans TECTON. Il est à noter que l’indice
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FIG. 3.9 Schéma illustrant la transforma-
tion ge qui permet de passer de l’élément
de référence de volume V r à un élément e
quelconque de volume V e. Dans TECTON,
les éléments tridimensionnels sont des hexa-
èdres (à droite) et l’élément de référence
est un cube (à gauche) défini dans le repère
(ξ, υ, γ) d’origine O par n = 8 nœuds.
Après la transformation ge, qui s’écrit à par-
tir des fonctions de transformation géomé-
trique N˜, ces nœuds se retrouvent dans le re-





n). Les formules à droite donnent
l’expression des polynômes de transforma-
tion géométrique utilisés dans TECTON qui










(1− x) (1− y) (1 + z)
(1 + x) (1− y) (1 + z)
(1 + x) (1 + y) (1 + z)
(1− x) (1 + y) (1 + z)
(1− x) (1− y) (1− z)
(1 + x) (1− y) (1− z)
(1 + x) (1 + y) (1− z)
(1− x) (1 + y) (1− z)

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employée dans la section 3.2.1. N˜1 = N˜2 = N˜3 sont les sous-matrices non nulles de la matrice N˜
présentée dans la section 3.2.1.
Le calcul de l’intégrale d’une fonction f dans un élément est relié à l’élément de référence de la
manière suivante : ∫
V e
f (xe) dxdydz =
∫
V r
f (xe (ξ, υ, γ)) det (Je) dξdυdγ (3.45)
























où xe, ye et ze sont des fonctions de ξ, υ et γ (voir la figure 3.9). Dans la pratique, comme les
éléments considérés sont en majeure partie isoparamétriques (N = N˜), elle se calcule à partir de B et
des coordonnées nodales de l’élément. Son déterminant det (J) est appelé le jacobien. Par exemple,





BT (ξ, υ, γ)CeB (ξ, υ, γ) det (Je) dξdυdγ
}
(3.47)
Comme plusieurs éléments ont des propriétés mécaniques identiques, le calcul de K est alors simplifié
car il n’est plus nécessaire d’effectuer une intégration par élément. D’un point de vue numérique, les
intégrales restantes sont ensuite calculées par la méthode d’intégration numérique (encore appelée
« règle de quadrature ») de Gauss (Dhatt & Touzot 1984).
Dans le mailleur que j’ai conçu, le découpage en éléments suit des règles simples. Première-
ment, la géométrie d’un élément est telle que les discontinuités entre les zones homogènes sont res-
pectées. Ces zones peuvent être constituées de couches horizontales, mais également de couches
dont la géométrie sera contrainte par la tomographie (couches délimitées par la surface de transition
croûte/manteau par exemple) et de zones parallélépipèdiques centrées sur chaque faille étudiée (zone
d’endommagement d’une faille). Deuxièmement, la géométrie d’un élément est également contrainte
par la zone de faille modélisée et le maillage s’adapte en conséquence. Les différents paramètres
d’une dislocation (Figure 3.6) sont accessibles, cependant il faut rester raisonnable en terme de varia-
tions locales de la taille des éléments pour garder une cohérence dans le maillage final. Par exemple,
on évitera de modéliser une faille avec un trop faible pendage (inférieure à environ 20˚), sinon les
éléments risqueraient d’être trop déformés. Il est à noter que le mailleur peut modéliser jusqu’à deux
failles. Enfin, le maillage est densifié aux alentours des failles par une modification de la taille des
éléments dans la direction perpendiculaire au plan de faille et par un déraffinement des éléments dans
les deux autres directions (Figures 3.10 et 3.11). Cette densification est justifiée par le fait que la quasi
totalité des déplacements et des changements de contraintes ont lieu dans un rayon de l’ordre d’une
dizaine de kilomètres autour de la dislocation. Par exemple, pour un séisme de magnitude 6, on peut
considérer que le milieu est quasiment inchangé à partir d’environ 50 km de la faille. Les éléments
les plus éloignés de la dislocation pourront donc être d’une taille beaucoup plus élevée sans dégrader
la précision du calcul car les déplacements y seront presque nuls. Les figures 3.10, 3.11, 4.5 et 4.6
présentent les différents maillages utilisés dans mes travaux.
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Étude de convergence
Pour un même problème, la précision d’un calcul avec la méthode des éléments finis dépend
fortement du maillage considéré. S’il contient trop peu d’éléments, ce qui revient à dire que la discré-
tisation spatiale n’est pas assez fine, alors la solution estimée sera trop éloignée de la solution réelle.
Dans le cas contraire, on dira que le calcul converge. Tout calcul avec cette méthode doit passer par
une étude numérique de la convergence pour s’assurer que la solution obtenue est proche de la solu-
tion réelle. Pour cela, on effectue le calcul avec des maillages de plus en plus denses et on considère
que le maillage est suffisamment précis et permet la convergence quand l’augmentation du nombre
d’éléments n’apporte plus de changement significatif de la solution. La figure 3.12 donne le résultat
d’une étude numérique de la convergence appliquée au modèle destiné à la validation du cas élastique
(voir section suivante et la figure 3.10). On peut en conclure que la solution converge avec un maillage
comportant au moins 70 000 éléments et que la précision obtenue est amplement suffisante à partir
d’environ 100 000 éléments. La figure 3.13 nous montre qu’il n’est pas utile de prendre des maillages
plus dense. En effet, le coût à payer en mémoire vive et en temps de calcul serait trop élevé comparé
au gain obtenu sur la précision. Les caractéristiques du type de maillage retenu sont données dans la
table 3.2. Il est à noter que les forts taux de croissance de la taille des éléments sont acceptables ici
car les déplacements sont quasi-nulles en bordure de modèle.
Pour les problèmes dynamiques, il faut également vérifier un autre type de convergence. Elle
concerne l’aspect temporel. En effet, par une méthode de différences finies, un calcul est effectué
à chaque pas de temps et, si ce dernier n’est pas assez petit, la précision sur la solution obtenue
s’en trouve dégradée. Une étude à partir du modèle visco-élastique présenté un peu plus loin dans
cette section (page 86 m’a permis de vérifier que la convergence temporelle a lieu pour des pas de
temps typiquement inférieurs au temps caractéristique de Maxwell (Figure 3.14). La partie du calcul
responsable de cette limite concerne surtout les effets visco-élastiques juste après la crise sismique. En
effet, c’est à ce moment que les gradients de déplacements sont les plus élevés. Si l’on veut calculer la
solution à long terme du problème, il faut alors un temps de calcul prohibitif. Pour réduire ce temps,
un pas temporel variable est appliqué (Figure 3.15) avec des valeurs plus grandes au niveau des plus
faibles gradients de déplacement (Figure 3.14). Avec ce schéma temporel, le temps de calcul est plus
raisonnable, l’ensemble du calcul prenant environ 15h.
Validation de la méthode numérique dans le cas élastique
À ma connaissance, dans la littérature concernant l’étude des séismes par la méthode des éléments
finis, on ne trouve aucune validation rigoureuse sur un cas test simple avec une estimation de l’erreur
commise comparée à la solution analytique. Dans cette section, je vais tenter d’effectuer une telle
étude pour le cas d’un milieu élastique. La section suivante traitera le cas visco-élastique.
Le cas test considéré (Figure 3.10) est constitué d’une dislocation verticale, orientée N-S, en
décrochement dextre, d’une longueur de 11 km et d’une largeur de 8 km. Le point de référence
de la faille (Figure 3.6) est situé à la position (150 ;150) km dans un repère (x, y, z) défini dans la
figure 3.10. Sa profondeur d est de 10,5 km et le glissement imposé est de 1,75 m. Le milieu est
isotrope et homogène avec un coefficient de Poisson de 0,25 et un module de cisaillement de 30 GPa.
Le séisme modélisé a donc une magnitude MW de 6,4. La solution de référence uokada est calculée à
l’aide de RNGCHN (Feigl & Dupré 1999) qui est un code fondé sur la solution d’Okada (1985). La
solution approchée utecton est calculée avec un maillage optimisé d’un point de vue de la convergence
spatiale (Figure 3.10). Les bords latéraux et le fond du modèle sont fixés (déplacement nul) et le bord
supérieur (surface) est libre. Les dimensions du maillage et de la zone d’étude sont données dans la
figure 3.10. Les dimensions du maillage sont plus grandes afin de s’affranchir des effets de bords dans
la zone d’étude.





faille verticale orientée N-S
175 cm en décrochement dextre
11 km de long
8 km de large
haut de la faille à 2,5 km
x
y
FIG. 3.10 Exemple de maillage utilisé pour les études de validation. Le milieu maillé est élastique, isotrope
et homogène. Le cadre vert représente la zone d’étude en surface (180 km x 100 km). Les dimensions du
modèle sont plus grandes afin de s’affranchir des effets de bord et de pouvoir, dans le même temps, imposer
la fixité des parois autres que la surface. Le milieu contient une faille verticale orientée N-S, longue de 11 km
et large de 8 km, à laquelle on va imposer un glissement homogène dextre de 1,75 m. Le point de référence
de la dislocation (voir figure 3.6) est situé à la position (150 ;150) km avec d = 10,5 km. Le maillage utilisé
est présenté vu de face (en haut à gauche), vu de dessus (en bas à gauche) et vu de côté (en bas à droite). On
remarquera la densification du maillage autour de la faille par un rétrécissement des éléments suivant l’axe x
et un déraffinage selon les deux autres directions. La coupe au niveau de la faille (en haut à droite) donne un
aperçu du déraffinement mis en œuvre.
Nombre d’éléments du maillage :
111 000
Faille : 120 nœuds
Dimension du plus petit élément :
200 x 750 x 375 m
Dimension du plus gros élément :
5.6 x 24 x 12 km
Taux de déformation : 0,2 %
Mémoire vive requise : 600 Mo
Temps de calcul sur
un PC Pentium4 à 3 GHz : 3 min
TAB. 3.2 Caractéristiques du type de maillage convergent retenu pour les études suivantes.





vertical fault striking North
1.6 m of right-lateral strike slip
12 km long







faille verticale orientée N-S
175 cm en décrochement dextre
11 km de long
8 km de large







FIG. 3.11 Autre exemple de maillage utilisé pour les études de validation. Le milieu maillé en rouge est
élastique, isotrope et homogène, alors que le milieu en bleu est visco-élastique. Le maillage est déformé afin
qu’il puisse honorer la transition fragile-ductile. Le cadre vert représente la zone d’étude en surface (180 km x
100 km). Les dimensions du modèle sont plus grandes afin de s’affranchir des effets de bord et de pouvoir, dans
le même temps, imposer la fixité des parois autres que la surface. Le milieu contient une faille verticale orientée
N-S, longue de 11 km et large de 8 km, à laquelle on va imposer un glissement homogène dextre de 1,75 m.
Le point de référence de la dislocation (voir figure 3.6) est situé à la position (150 ;150) km avec d = 10,5 km.
Le maillage utilisé est présenté vu de face (en haut à gauche), vu de dessus (en bas à gauche) et vu de côté (en
bas à droite). On remarquera la densification du maillage autour de la faille par un rétrécissement des éléments
suivant l’axe x et un déraffinage selon les deux autres directions. La coupe au niveau de la faille (en haut à
droite) donne un aperçu du déraffinement mis en œuvre.
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FIG. 3.12 Courbe de convergence mesu-
rée numériquement pour l’étude d’une dis-
location en milieu élastique. Plus le nombre
d’éléments dans le maillage augmente, plus
la précision sur le calcul est grande. La pré-
cision est estimée de manière globale en cal-
culant l’écart moyen en déplacement entre
la solution issue du code TECTON et celle




























FIG. 3.13 Courbes représentant les ressources informatiques nécessaires pour le calcul en fonction du nombre
d’éléments du maillage considéré. Le temps de calcul sur un PC Pentium4 ayant une fréquence d’horloge de
3 GHz se trouve à gauche, la mémoire vive à droite.
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Pas =  τ
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Pas = 2,5 τ
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Pas = 5 τ
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Pas = 10 τ
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Pas variable
FIG. 3.14 Convergence temporelle des vitesses en surface. Chaque ligne en pointillés est la solution en vitesse,
au niveau du maximum de déplacement (environ 4,5 km de la faille), pour un calcul avec un certain pas de temps
avec le code TECTON. Les pas de temps sont exprimés en fonction du temps caractéristique de relaxation τM
(les pas inférieurs à τM à gauche et les autres à droite). Plus le pas est petit, plus le calcul concernant l’évolution
des vitesses est précis. La courbe en noir correspond au calcul avec un pas de temps variable (Figure 3.15). Ce
calcul converge sur toute la durée du phénomène, et cela pour un nombre réduit d’itérations.
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8 pas à 0,25 τ
M
4 pas à τ
M
8 pas à 0,5 τ
M
4 pas à 2,5 τ
M
6 pas à 5 τ
M
FIG. 3.15 Schéma à pas de temps variable appliqué au calcul visco-élastique afin d’assurer la convergence
temporelle. Le pas est exprimé en fonction du temps caractéristique de relaxation τM . La solution à long
terme est donnée pour une date de 52 τM , ce qui correspond à un demi-millénaire environ pour un module de
cisaillement de 30 GPa et une viscosité de 1019 Pa.s (échelle chronologique représentée en rouge).
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Les solutions numériques et les écarts comparés aux solutions de référence sont représentés dans
les figures 3.16 et 3.17. La table 3.3 synthétise la précision obtenue par la méthode des éléments finis.
L’erreur relative sur les maxima de déplacement est de l’ordre de 1%, le maximum d’erreur atteint est
de moins de 10% du déplacement et l’écart moyen est inférieur au millimètre. Sachant que l’erreur
instrumentale sur les données mesurées est de l’ordre du millimètre pour la technique InSAR et du
centimètre pour le GPS, la méthode numérique est donc amplement validée.
Il est enfin à noter que le calcul par la méthode des éléments finis ne présente pas aux limites
de la dislocation les même singularités que les solutions d’Okada (1985, 1992). Ceci s’explique par
les hypothèses de travail de la solution analytique : elle découpe une faille en plusieurs dislocations
rectangulaires avec un glissement constant, alors que la méthode des éléments finis s’appuie sur des
glissements continues par morceaux. La conséquence de cette différence sera importante pour des
études de déformations très proches de la faille, comme par exemple l’étude de la relaxation poro-
élastique dans la section 5.1 (page 143).
Validation de la méthode numérique dans le cas poro-élastique
La validation de la méthode des éléments finis concernant le calcul des effets poro-élastiques dé-
coule directement des résultats précédents. En effet, comme nous l’avons évoqué dans la section 3.1.2
(page 70), la relaxation poro-élastique sera considérée dans mes travaux dans sa totalité, c’est-à-dire
après un temps infini. Les déformations associées seront donc calculées à l’aide de la relation (3.19)
qui ne nécessite que des calculs en milieu élastique. La validation du cas élastique nous assure donc
que la relaxation poro-élastique complète sera prise en compte avec précision. La figure 3.18 donne
un exemple qui illustre cette conclusion.
Validation de la méthode numérique dans le cas visco-élastique
Après avoir effectué l’étude de validation du code TECTON pour le cas d’un milieu élastique,
nous allons maintenant nous intéresser au cas visco-élastique. Le problème considéré est identique
au cas test élastique à deux exceptions près. Tout d’abord, le haut de la faille n’est plus enterré à
2,5 km de profondeur. Elle affleure à la surface avec un point de référence (Figure 3.6) situé à la posi-
tion (150 ;150) km avec d = 8 km. Le milieu est constitué d’une couche horizontale élastique d’une
épaisseur de 10 km qui repose sur une deuxième couche visco-élastique ayant un comportement de
Maxwell. Les paramètres élastiques sont identiques à ceux utilisés dans le cas élastique (étudié précé-
demment à la page 81) et la viscosité est égale à 1019 Pa.s, ce qui nous donne un temps caractéristique
de relaxation τM = 10,6 ans. La solution de référence est calculée à l’aide du code PSGRN/PSCMP
(Wang et al. 2006). Le maillage utilisé dans TECTON est similaire au cas élastique (Figure 3.10)
et le schéma d’intégration temporelle est identique à celui décrit dans la section 3.2.3 (Figure 3.15).
Les solutions numériques et les écarts comparés aux solutions de référence sont représentés dans
Écart moyen 
(mm)
Erreur relative sur le maximum 
de déplacement (%)
Erreur relative sur le maximum 
d'erreur (%)
ux (est) 0,5 0,3 4,8
uy (nord) 0,9 0,1 9,7
uz (haut) 0,3 3,2 7,4
u 0,6
TAB. 3.3 Tableau récapitulatif concernant la précision du calcul effectué par TECTON dans le cas d’une
dislocation en milieu élastique.
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Déplacement vers l'est (mm) Erreur sur le déplacement vers l'est (mm)













Déplacement vers le nord (mm) Erreur sur le déplacement vers le nord (mm)













Déplacement vers le haut (mm) Erreur sur le déplacement vers le haut (mm)













Ouest -> Est (km) Ouest -> Est (km)
FIG. 3.16 Déplacement en surface (à gauche) suite à une dislocation en milieu élastique, et valeur absolue de
l’erreur (à droite) entre la solution issue du code TECTON et celle calculée par les équations d’Okada (1985),
selon les trois directions (vers l’est en haut, vers le nord au milieu et vers le haut en bas). Les lignes blanches
indiquent la position des profils présentés dans la figure 3.17.
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FIG. 3.17 Profils définis dans la figure 3.16 (profil A-A’ en haut, profil B-B’ au milieu et profil C-C’ en bas).
Les courbes rouge et verte en pointillés représentent respectivement la solution issue du code TECTON et
celle calculée par le code RNGCHN (Feigl & Dupré 1999). L’erreur définie par la différence entre les deux est
représentée en bleu (avec une échelle différente, donc avec une forte exagération
.
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Ouest -> Est (km) Ouest -> Est (km)
FIG. 3.18 Déplacement en surface (à gauche) suite à une dislocation en milieu poro-élastique, et valeur absolue
de l’erreur (à droite) entre la solution issue du code TECTON et celle calculée par les équations d’Okada, selon
les trois directions (vers l’est en haut, vers le nord au milieu et vers le haut en bas).
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Ouest -> Est (km) Ouest -> Est (km)
FIG. 3.19 Déplacement en surface (à gauche) suite à une dislocation en milieu visco-élastique, et valeur abso-
lue de l’erreur (à droite) entre la solution issue du code TECTON et celle calculée par le code PSGRN/PSCMP
(Wang et al. 2006), selon les trois directions (vers l’est en haut, vers le nord au milieu et vers le haut en bas).
La solution est calculée au temps τM qui correspond à une dizaine d’années environ.
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Ouest -> Est (km) Ouest -> Est (km)
FIG. 3.20 Même légende que la figure 3.19 mis à part que le calcul a été effectué au temps 52 τM (un demi-
millénaire environ), ce qui correspond à la solution à long terme.
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les figures 3.19 et 3.20. On remarque que les effets de bord ont une influence sur le calcul. Il serait
nécessaire d’agrandir le modèle, cependant le temps de calcul deviendrait alors beaucoup trop long.
Quand on regarde la table 3.4, qui synthétise la précision obtenue par la méthode des éléments finis,
on s’aperçoit que le niveau d’erreur est de l’ordre du millimètre et que les maxima de déplacement
sont bien retrouvés. On peut donc, malgré les effets de bord, conclure que la méthode est également
adaptée au cas visco-élastique car l’erreur maximale commise en bordure de la zone d’étude est de
l’ordre du millimètre, ce qui reste inférieur à la précision associée aux mesures GPS.
t = τM t = 52 τΜ t = τΜ t = 52 τM
ux (est) 0,2 1,8 0,3 6,6
uy (nord) 0,4 3,2 0,1 0,2
uz (haut) 0,2 2,6 5,4 9,0
u 0,3 2,6
Écart moyen (mm)
Erreur relative sur le maximum 
de déplacement (%)
TAB. 3.4 Tableau récapitulatif concernant la précision du calcul effectué avec TECTON dans le cas d’une dis-
location en milieu visco-élastique à deux dates différentes (après que le temps caractéristique de relaxation τM
s’est écoulé et pour une relaxation complète à 52 τM ).
3.3 Étude de sensibilité
Maintenant que la validité du code TECTON a été vérifiée pour les rhéologies envisagées, il faut
s’assurer que son utilisation, coûteuse en temps de calcul, apportera des améliorations importantes
pour une étude aussi conséquente que, par exemple, l’inversion cosismique conjointe des déplace-
ments de surface mesurés par InSAR et GPS. Les divers paramètres accessibles dans les modèles
visco-élastiques que je me propose d’étudier sont les suivants : les dix paramètres qui définissent
les dislocations servant à modéliser la crise sismique (Figure 3.6), la topographie, la géométrie des
couches géologiques, leurs paramètres rhéologiques (module de cisaillement G, coefficient de Pois-
son ν et viscosité η) et le coefficient de Poisson « non saturé » νd pour le caractère poro-élastique de la
croûte supérieure. Des études précédentes ont déjà montré l’importance de certains de ces paramètres
et également d’autres (anisotropie, état de contrainte initial, coefficient de frottement) qui ne sont pas
encore pris en compte dans mes travaux. Masterlark et al. (2001) et Masterlark (2003) ont mis en
évidence le caractère simpliste de l’hypothèse de demi-espace homogène et isotrope en considérant
l’hétérogénéité mécanique de la lithosphère, ainsi que son anisotropie, le caractère poro-élastique de
la croûte et la topographie. Ils ont conclu, de manière qualitative, que l’importance de ces paramètres
est croissante dans l’ordre où je les ai cités. Zhao et al. (2004) ont également montré le caractère
majeur de l’effet d’hétérogénéité de la lithosphère à l’aide d’une étude en couches rhéologiques ho-
rizontales. Cianetti et al. (2005) aboutissent à la même conclusion avec en plus la considération de
l’état de contrainte initial et le coefficient de frottement associé aux failles étudiées. Comme Mas-
terlark (2003), leurs études sont d’ordre qualitatif, en tout cas pour ce qui concerne l’importance des
hypothèses d’hétérogénéité. Je vais dans cette section présenter les résultats d’une étude de sensibilité
des déplacements en surface par rapport aux divers paramètres géométriques, élastiques, mais égale-
ment visco-élastiques, pour quantifier leur importance et justifier la nécessité ou non de l’utilisation
d’un code élément fini dans mes travaux.
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3.3.1 Méthodologie
Le modèle étudié est décrit dans la figure 3.21. Il consiste en un milieu visco-élastique composé
de trois couches : une croûte supérieure élastique, une croûte inférieure et un manteau supérieur, tous
deux visco-élastiques. La rhéologie de ces deux dernières couches est de type Maxwell car Árnadóttir
et al. (2005b) ont montré qu’il était superflu de considérer des rhéologies plus complexes, comme
celle du type de Burgers, dans le cas de la crise de juin 2000. En effet, les mesures en surface sont
trop éparses pour capturer un quelconque signal à court terme (de l’ordre du mois). Un pendage de
l’interface croûte-manteau peut être introduit par l’intermédiaire du paramètre θ. Le maillage utilisé
est du même type que ceux présentés dans les figures 3.10 et 3.11 excepté le fait qu’il contient deux
plans de faille. L’étude de convergence de la section 3.2.3 nous assure que ce maillage est adapté
au problème. Les dimensions du modèle sont suffisamment grandes pour s’affranchir des effets de
bords dans la zone d’étude qui est constituée de la zone sismique sud islandaise et de ses alentours
(180 km de long et 100 km de large, centrée sur le séisme du 21 juin 2000). Les deux séismes de
juin 2000 sont modélisés par une série de dislocations. L’étude de sensibilité consiste à faire varier les
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FIG. 3.21 Schéma représentant la géométrie et la rhéologie utilisées pour l’étude de sensibilité. La croûte
supérieure (en vert) est élastique avec un module de cisaillement Gcs et un coefficient de Poisson νcs. La croûte
inférieure (orange) et le manteau supérieur (rouge) ont un comportement visco-élastique de type Maxwell avec
respectivement un module de cisaillement Gci et Gm, un coefficient de Poisson νci et νm et une viscosité
ηci et ηm. Les deux segments noirs indiquent la partie visible en surface des failles associées à la crise de
juin 2000. Les glissements sont imposés selon la solution de l’inversion effectuée par Pedersen et al. (2003)
(Figure 2.13 page 50) qui est similaire à la solution de l’inversion que j’ai effectuée au chapitre 4 avec le
modèle HOM (page 121). L’influence des autres paramètres associés aux failles va être étudiée dans cette
section. L’épaisseur de la croûte au niveau des failles est de 20 km (10 km pour chaque couche). L’interface
entre la croûte et le manteau peut être inclinée d’un angle θ au niveau des failles. Les dimensions du modèle
sont indiquées et le déplacement sur les faces, mis à part la surface qui est libre, est fixé à zéro. Les dimensions
de la zone d’étude (en bleu) centrée sur la faille du 21 juin sont de 180 km x 100 km. Le point rouge désigne
le centre du repère (x, y, z). Les disques bleus désignent le centre des projections en surface des failles du
17 juin (C17) et du 21 juin (C21). Ils sont les points de référence des deux plans de dislocation associés aux
failles selon la convention décrite dans la figure 3.6. Leurs coordonnées sont (xC17 , yC17) = (167,6 ;148,5) km
et (xC21 , yC21) = (150 ;150) km. Les autres paramètres des dislocations associées sont les mêmes que ceux
utilisés par Pedersen et al. (2003).
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divers paramètres à partir d’une valeur de référence, à calculer l’écart des déformations en surface par
rapport aux observations effectuées par InSAR et GPS et à quantifier l’influence de chaque paramètre
en effectuant un F-test sur cet écart (voir les relations (3.49) et (3.50) qui se trouvent un peu plus loin).
Le modèle de référence correspond au cas homogène de Pedersen et al. (2003) en appliquant
aux failles associées à la crise de juin 2000 leur distribution de glissement, solution de l’inversion
cosismique. Le module de cisaillement G, pour les trois couches, est égal à 30 GPa et le coefficient
de Poisson est de 0,28. L’azimut et le pendage du plan de faille associé au séisme du 17 juin sont
respectivement de 1,68˚ et de 87˚. Ceux pour le plan de faille du 21 juin sont de 0,5˚ et de 90˚. Le
centre de l’intersection entre le plan de faille et la surface est positionné à (20,35˚O ; 63,99˚N) pour le
17 juin et à (20,71˚O ; 63,99˚N) pour le 21 juin. Pour le cas visco-élastique, les viscosités de référence
sont de 1019 Pa.s pour la croûte inférieure et le manteau.
Dans le cas cosismique, les déplacements sont calculés au niveau des stations GPS utilisées par
Pedersen et al. (2003), ainsi que sur les points d’échantillonnage de leurs interférogrammes (voir la
section 4.1 page 104 au chapitre 4 pour plus de détails). La partie visco-élastique de l’étude utilise
les vitesses mesurées aux stations GPS utilisées par Árnadóttir et al. (2005a) dans leur étude des
déformations post-sismiques (voir la section 5.2 page 150 au chapitre 5 pour plus de détails). Pour
le calcul avec TECTON, le schéma d’intégration temporelle décrit dans la figure 3.15 est appliqué
avec les modifications nécessaires pour contenir les dates des deux campagnes GPS utilisées dans
cette étude (une en 2001 et l’autre en 2004) et tenir compte également de l’évolution de τM avec les
paramètres de viscosité. Pour un jeu de paramètres, un écart pondéré par l’erreur de mesure est calculé











avec Nobs le nombre d’observations considérées (693 pour l’intervalle cosismique, 3x36 pour l’inter-
valle post-sismique entre 2000 et 2001 et 3x52 pour l’intervalle 2001-2004 car il y a trois composantes
pour ces deux derniers cas), nlib le nombre de paramètres libres (égal à 1 dans cette étude puisque
l’on étudie l’effet des paramètres l’un après l’autre), wi l’erreur sur la ième mesure et ǫ la différence
entre les valeurs mesurées et calculées au ième point d’observation.
Enfin, pour déterminer à partir de quelle valeur un paramètre commence à être influent, on effectue
le F-test suivant (Larsen & Marx 1986; Menke 1989) :




est acceptée avec un intervalle
de confiance Cf (en pourcentage) si :
F > FCf (Nobs − nlib, Nobs − nlib) , (3.49)




est acceptée avec un inter-





(Nobs − nlib, Nobs − nlib) ,
ou si
F < F 1−Cf
2
(Nobs − nlib, Nobs − nlib) .
(3.50)




et FCf le (100 x Cf )
ème
centile de la distribution F .
Quand l’hypothèse H est acceptée, cela équivaut à dire que l’écart entre les déformations calculées
et observées, pour un jeu de paramètres, est différent de celui obtenu avec le modèle de référence.
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3.3.2 Résultats
Concernant le cas élastique, les variations du χ2 selon les divers paramètres rhéologiques et géo-
métriques sont données dans la figure 3.22. Les limites à 95% de confiance pour estimer l’influence
de chaque paramètre sont également indiquées dans la figure. Il est à noter que les modules de ci-
saillement de la croûte inférieure et du manteau sont considérés comme un seul paramètre. Il en
est de même pour le coefficient de Poisson. Ceci est justifié car les déplacements cosismiques se
concentrent surtout dans la partie superficielle des failles et on s’attend donc à ce que ce soient sur-
tout les paramètres rhéologiques de la croûte qui soient les plus influents. Enfin, seul le paramètre θ
n’est pas représenté car on n’observe aucune variation significative du χ2 en fonction du pendage de
l’interface croûte-manteau.
La figure 3.23 montre les résultats pour les deux périodes post-sismiques considérées. Les para-
mètres étudiés sont principalement les viscosités des deux couches visco-élastiques. Seul un calcul
supplémentaire avec la rhéologie et la géométrie utilisées par Árnadóttir et al. (2005a) est effectué
(voir la figure 2.17 page 54 dans le chapitre 2 pour une description du modèle). Ce calcul permet
d’avoir une idée de l’influence des autres paramètres rhéologiques, ce qui sera un peu plus détaillé
dans la section 5.2.2 (page 153). Les paramètres géométriques, à l’exception de θ qui n’a aucune in-
fluence significative, ne sont pas abordés ici et leur étude reste à faire car le calcul nécessaire est très
coûteux. En effet, la figure 3.23 est le résultat d’environ une semaine de calcul pour seulement deux
paramètres.
L’estimation des viscosités n’est effectuée que sur la période 2001-2004 car les vitesses observées
durant la première année après la crise de juin 2000 contiennent également les conséquences de la
relaxation pro-élastique. Ceci explique les viscosités plus faibles que l’on pourrait obtenir avec la
figure 3.23 au cours de la période 2000-2001 (voir la section 5.2.1 page 152 pour plus de détails).
L’analyse des χ2 avec la limite à 68% de confiance entraîne une estimation de la viscosité ηci allant
de 2.1018 à 3.1019 Pa.s pour ηm = 1019 Pa.s. Quand on fixe ηci à 1019 Pa.s, l’estimation de la viscosité
ηm donne des valeurs allant de 5.1018 à 1020 Pa.s. Ces valeurs estimées sont un peu différentes de
celles données par l’étude de Árnadóttir et al. (2005a) car le modèle est ici homogène concernant
les paramètres élastiques. La section 5.2 (page 150) donnera une estimation plus rigoureuse de ces
viscosités.
3.3.3 Interprétations
La table 3.5 résume, dans le cas élastique, les intervalles au-delà desquels les paramètres com-
mencent à être influents à 95% de confiance. Quand on les compare aux limites déduites de la phy-
sique ou d’études précédentes, on en déduit que le module de cisaillement moyen de la croûte su-
périeure est le paramètre prédominant, que les paramètres géométriques des failles ne sont pas très
influents et que les paramètres concernant la croûte inférieure et le manteau n’ont aucune influence
significative. Le cas du coefficient de Poisson pour la croûte supérieure vient corroborer un résul-
tat de Pedersen et al. (2003) qui indiquait que la prise en compte ou non de l’état saturé des roches
n’apporte pas significativement plus à l’étude cosismique. En utilisant l’astuce concernant le calcul
poro-élastique (voir la section 3.1.2 page 69), on peut en déduire également que la conséquence de la
relaxation poro-élastique comparée à l’effet cosismique devrait être négligeable sur les déplacements
en surface.
Bien que les paramètres associés aux failles ne semblent pas avoir d’influence, ce résultat a une
conséquence importante sur les résultats de Pedersen et al. (2003). En effet, leur distribution de glis-
sement se situe sur des dislocations éloignées de l’ordre de la centaine de mètres par rapport aux plans
de failles dessinés par les répliques. Cette très faible influence des paramètres géométriques permet
donc de concilier les deux résultats.
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FIG. 3.22 Sensibilité des déplacements observés en surface par InSAR et GPS (exprimée sous la forme du
χ2) par rapport aux divers paramètres géométriques et rhéologiques. Sur chaque courbe un seul paramètre est
considéré comme libre. Le losange vert indique le modèle homogène de référence. La courbe noire en pointillés
indique la limite à 95% de confiance à partir de laquelle les valeurs de χ2 sont si élevées que l’on peut consi-
dérer que les déplacements modélisés sont différents des déplacements de référence de manière significative.
(En haut à gauche) Sensibilité en fonction des modules de cisaillement Gcs (croûte supérieure, en rouge) et
Gci = Gm (croûte inférieure et manteau, en bleu). Un agrandissement au niveau des valeurs de référence est
indiqué par un cadre en pointillés et une flèche. (En haut à droite) Sensibilité en fonction des coefficients de
Poisson νcs (croûte supérieure, en rouge) et νci = νm (croûte inférieure et manteau, en bleu). (En bas à gauche)
Sensibilité en fonction des écarts des points C17 et C21 par rapport à leur position de référence, vers l’est (xC17
en rouge et xC21 en vert), et vers le nord (yC17 en bleu et yC21 en noir). (En bas à droite) Sensibilité en fonction
des écarts des angles associés aux failles (voir figure 3.6 pour la notation et les conventions de signe) par rapport
à leur valeur de référence (β17 en rouge, β21 en vert, ψ17 en bleu et ψ21 en noir).
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FIG. 3.23 Sensibilité des vitesses observées en surface par GPS par rapport à la viscosité crustale et man-
tellique. Sur chaque courbe un seul paramètre est considéré comme libre. Le losange vert indique le modèle
homogène de référence. Les courbes noires en pointillés indiquent les limites à 95% de confiance à partir des-
quelles les valeurs de χ2 sont soit si élevées soit si basses que l’on peut considérer que les vitesses modélisées
sont différentes des vitesses de référence de manière significative. La courbe verte en pointillés est la limite
supérieure à 68% de confiance utilisée pour l’estimation des viscosités. Le losange bleu indique la valeur de
χ2 pour le modèle de Árnadóttir et al. (2005a) (voir figure 2.17 du chapitre 2 page 54) avec ηci = 1019 Pa.s
et ηm = 3.1018 Pa.s, qui est leur solution optimisée). La sensibilité concernant les vitesses horizontales est
représentée en haut, celle des vitesses verticales est au milieu et en bas se trouve la combinaison des deux. Les
courbes de gauche concernent les vitesses mesurées entre 2000 et 2001, celles décrivant les vitesses entre 2001
et 2004 sont à droite. La courbe bleue représente la viscosité de la croûte inférieure qui est libre avec la viscosité
ηm fixée à 1019 Pa.s. La courbe rouge représente le cas inverse.
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Module de cisaillement de la croûte supérieure G cs [28 ; 32] GPa [5 ; 40] GPa
Module de cisaillement de la croûte inférieure G ci et du manteau G m [10 ; 100] GPa
Coefficient de Poisson de la croûte supérieure νcs [0,25 ; 0,32]
Coefficient de Poisson de la croûte inférieure νci et du manteau νm
Coordonnée x C17 associée à la faille du 17 juin [166,8 ; 168,1] km [166,6 ; 168,6] km
Coordonnée x C21 associée à la faille du 21 juin [149,6 ; 150,6] km [149 ; 151] km
Coordonnée y C17 associée à la faille du 17 juin [147,9 ; 149,0] km [147,5 ; 149,5] km
Coordonnée y C21 associée à la faille du 21 juin [149,6 ; 150,5] km [149 ; 151] km
Azimut β17 de la faille du 17 juin [-0,1° ; 1,6°]
Azimut β21 de la faille du 21 juin [-2° ; 1°]
Pendage ψ17 de la faille du 17 juin [ 84° ; 97°]
Pendage ψ21 de la faille du 21 juin [84° ; 91°]




TAB. 3.5 Influence déduite de l’étude de sensibilité des paramètres sur le déplacement en surface. Les va-
leurs qui se trouvent en dehors de l’intervalle d’influence modifient significativement à 95% de confiance les
déplacements modélisés en surface. Les cases grisées indiquent que les paramètres n’ont aucune influence si-
gnificative (intervalle trop grand). La dernière colonne donne un aperçu des intervalles déduits de l’analyse
des matériaux pour la rhéologie, de l’étude de Pedersen et al. (2003) pour la géométrie et des observations
concernant l’épaisseur de la croûte pour le pendage θ.
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Pour finir sur le cas élastique, le résultat sur l’influence du module de cisaillement au niveau de la
croûte supérieure montre l’intérêt d’une étude en milieu hétérogène avec une description fine des pa-
ramètres élastiques dans les dix premiers kilomètres de la lithosphère, ainsi qu’au voisinage des failles
où la zone d’endommagement peut avoir un module de cisaillement diminué de trois-quarts (Cocco
& Rice 2002, 2003). En revanche, même si l’insensibilité du paramètre θ indique que des modèles
avec des couches horizontales seraient suffisants, la forte dépendance des déplacements en surface par
rapport aux paramètres rhéologiques de la croûte supérieure me laisse penser qu’il serait intéressant
de tenir compte des pendages des premières couches géologiques. Tout ceci justifie l’utilisation de la
méthode numérique des éléments finis, ce qui m’a amené à construire, pour une inversion cosismique
en milieu hétérogène, les modèles qui sont présentés dans le chapitre 4 (section 4.2.2 page 105).
Je vais terminer par les résultats concernant la sensibilité des vitesses post-sismiques à la viscosité
crustale et mantellique. Premièrement, la figure 3.23 montre que les vitesses verticales ne sont pas si-
gnificativement sensibles et que la composante horizontale ne l’est qu’en dessous de 2.1018 Pa.s quand
on considère les limites à 95% de confiance. Il est donc impossible d’établir des conclusions franches
concernant les viscosités estimées. Deuxièmement, les limites d’influence à 95% de confiance sont
plus étroites pour la période de 2001-2004. On peut donc supposer que le caractère déterminant pour
une estimation pertinente des viscosités est le nombre de stations GPS prises en compte. En effet, pour
la première année, seulement 36 stations sont disponibles, alors que pour les trois années suivantes
52 stations sont à disposition pour le calcul. Troisièmement, les hétérogénéités verticales concernant
la rhéologie élastique de la lithosphère (losange bleu dans la figure 3.23) n’ont pas d’influence pour la
première période et semblent pouvoir en avoir une pour la deuxième période, mais il faudrait effectuer
des calculs plus détaillés pour conclure (voir la section 5.2.2 page 153 pour une autre approche). Le
dernier point concerne les viscosités optimisées obtenues en utilisant la limite à 68% de confiance
(moins rigoureuse qu’avec une limite à 95% mais c’est ce qui est le plus souvent utilisé dans la lit-
térature). La figure 3.23 montre que l’estimation de la viscosité crustale est plus précise que celle de
la viscosité mantellique. Cela montre la difficulté dans ce genre d’étude d’obtenir des résultats pré-
cis quand on s’intéresse à des couches plus profondes. Les viscosités estimées ici vont de 3.1018 à
2.1019 Pa.s pour la croûte inférieure et de 5.1018 à 1020 Pa.s pour le manteau supérieur.
Pour conclure sur cette étude post-sismique simplifiée, la très faible influence des viscosités est
probablement due à un manque de données d’observation. Il faudrait donc augmenter leur nombre à
l’avenir soit en installant plus de stations soit en améliorant la précision sur la composante verticale
qui pour le moment n’est pas assez fine pour être utile dans ce genre d’étude. Tout ceci permettra
d’estimer la viscosité de manière plus minutieuse, surtout pour le manteau qui est moins sensible que
la croûte inférieure (Figure 3.23). De plus, il existe une influence des autres processus post-sismiques,
ce que nous verrons plus en détails dans le chapitre 5 (section 5.2.1 page 152). Enfin, il faudrait plus
de calculs pour affiner l’analyse de l’effet des hétérogénéités et pour étudier les autres paramètres. Il
est à noter que l’épaisseur des couches n’a pas été incluse dans cette étude, ce qui pourrait changer
ces conclusions. Dans le cas visco-élastique, l’intérêt de la méthode des éléments finis sera de vérifier
s’il existe un effet significatif de géométrie avec des épaisseurs plus faibles, mais surtout, d’assurer la
continuité logique de la méthode car les glissements qui seront utilisés proviendront du code TECTON
(voir le chapitre 4).
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3.4 Conclusions
L’ensemble des codes que j’ai développés, ainsi que la mise en oeuvre de TECTON dans les cas
élastique, poro-élastique avec relaxation complète et visco-élastique de type Maxwell, ont été validés
pour l’étude des conséquences mécaniques d’un séisme. Cette validation est passée par la construction
de maillages tridimensionnels suffisamment fins pour permettre la convergence numérique du calcul et
par la mise en place d’un schéma d’intégration temporelle également convergent numériquement pour
l’étude de processus transitoires. Les rhéologies plastiques et non linéaires, bien que disponibles dans
le code TECTON, ne seront pas abordées dans mes travaux car les calculs nécessiteraient beaucoup
trop de temps (mais il serait intéressant de les inclure dans les études futures).
Une première application de ces outils concernant l’étude de sensibilité des déformations de sur-
face par rapport aux divers paramètres géométriques, élastiques et visqueux nous permet de conclure
qu’il est nécessaire de prendre en compte les hétérogénéités de rigidité, en particulier les gradients
verticaux au niveau de la croûte supérieure. En revanche, les gradients horizontaux dus à la géomé-
trie des couches géologiques semblent ne pas avoir d’influence significative en Islande. Cependant, il
demeure un type d’hétérogénéités horizontales dont l’influence reste à vérifier plus en détail : il s’agit
de la zone d’endommagement se trouvant aux alentours des failles majeures. De plus, l’influence de
la géométrie des couches géologiques est certes faible concernant les déformations de surface, mais
il reste à vérifier les conséquences sur l’estimation de l’aléa sismique. Les modèles numériques par
éléments finis, couplés à l’estimation des changements dans la contrainte de Coulomb sont un outil
adéquat pour ce type d’étude. Le chapitre 4 traite par ce moyen du cas cosismique, après avoir obtenu
par inversion les glissements en milieu hétérogène, alors que le chapitre 5 se concentre sur les autres
phases du cycle sismique.
Un autre point a pu être abordé concernant les études post-sismiques en milieu visco-élastique : la
pertinence des évaluations de viscosités concernant les couches profondes (plus de 10 km) par le biais
des déformations de surface dépend fortement du nombre d’observations disponibles et de l’erreur de
mesure associée. Dans le cas de l’Islande, les composantes verticales des vitesses mesurées par GPS
sont par exemple inutilisables dues aux grandes erreurs associées à ces mesures (en tout cas pour
celles effectuées après la crise de juin 2000) et le nombre de stations est insuffisant pour estimer
précisément la viscosité du manteau. Ce dernier résultat corrobore les conclusions de Árnadóttir et al.
(2005a). Enfin, les conséquences des processus post-sismiques sur une étude visco-élastique sont
visibles et il serait également intéressant d’estimer plus précisément l’influence des autres paramètres
élastiques. Le chapitre 5 approfondira ces questions, en considérant de plus les conséquences en terme
d’aléa sismique.
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— Et Vice Et Versa —
Les INCONNUS
Dans le chapitre précédent nous avons vu l’importance que peut avoir la nature hétérogène du
milieu sur l’expression en surface d’un séisme. Par l’utilisation des outils également présentés précé-
demment et l’abandon de l’hypothèse d’espace homogène semi-infini, nous allons dans ce chapitre
étudier la phase cosismique de la crise de juin 2000 qui est décrite dans le chapitre 2 (section 2.2
page 47). Pour cela, une inversion numérique conjointe des données InSAR et GPS est effectuée
en utilisant différentes hypothèses concernant la croûte islandaise. Différents types d’hétérogénéités
sont abordés dans ce chapitre, allant de l’accroissement de la rigidité avec la profondeur à la prise en
compte de la géométrie complexe des couches géologiques, pour finir avec l’intégration de la zone
fragilisée se situant autour des failles. Les implications de ces hypothèses sont étudiées, au-delà des
distributions de glissement, par une estimation de l’impact sur l’aléa sismique dans le sud-ouest de
l’Islande.
Dans un premier temps un récapitulatif des données d’observation disponibles sera établi. En-
suite, les hypothèses et les méthodes utilisées seront détaillées. Enfin, les résultats seront présentés et
interprétés avant de conclure.
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4.1 Observations
Comme nous avons pu le voir dans le chapitre 2, les déplacements statiques en surface induits
par la crise sismique de juin 2000 ont été mesurés par interférométrie, par un réseau de capteurs GPS
ainsi que par une campagne GPS au cours du même mois. L’article de Pedersen et al. (2003) décrit
précisément ces différents jeux de données, je vais donc ici me contenter de rappeler les points les
plus importants pour cette étude. Le lecteur pourra trouver une figure représentant ces données au
chapitre 2 (Figure 2.12 page 49).
4.1.1 Données interférométriques
Concernant les interférogrammes utilisés dans l’inversion conjointe, ils ont été obtenus par des
passages descendants du satellite ERS-2 avec un angle d’incidence variant de 19˚ à 27˚ et par l’uti-
lisation des logiciels PRISME/DIAPASON (C.N.E.S. 1997) pour traiter les données. Les franges de
couleur donnent une mesure du déplacement en surface observé entre deux passages, une frange
correspondant à un changement de 2,83 cm de la distance sol-satellite. Les deux interférogrammes
retenus sont issus des traces 52 (T52) et 95 (T95) du satellite et couvrent une période de 35 jours
(du 16 juin au 21 juillet 2000 pour T52 et du 19 juin au 24 juillet 2000 pour T95). En conséquence,
l’interférogramme T52 contient en théorie les déplacements cosismiques des deux séismes ainsi que
leur relaxation post-sismique à court terme. Cependant, en raison d’un problème de décorrélation lié
soit au changement climatique soit à une modification dans la nature du terrain, cet interférogramme
ne couvre que les déformations situées à l’est du séisme du 17 juin 2000 avec, de ce fait, une plus
grande importance de celui-ci dans la mesure effectuée. L’interférogramme T95 contient quant à lui
uniquement les déplacements cosismiques du séisme du 21 juin 2000, ainsi que les déformations post-
sismiques à court terme des deux séismes, notamment celles concernant le séisme du 17 juin 2000.
Afin d’utiliser conjointement ces deux interférogrammes avec les mesures GPS, ils ont été au préa-
lable « déroulés » pour avoir des changements continus de la distance sol-satellite au lieu de franges
d’interférence (Zebker & Lu 1998; Gudmundsson et al. 2002) et les données ainsi obtenues ont été ré-
duites par un algorithme de quantification bidimensionnelle (Welstead 1999), aboutissant à 179 points
de mesure pour l’interférogramme T52 et 403 points pour le T95. L’erreur estimée sur les mesures
résultant de ces analyses est de 13 mm et le poids de chaque interférogramme sur l’ensemble des
données utilisées dans l’inversion conjointe est de 27% pour le T52 et de 61% pour le T95.
4.1.2 Données GPS
Les observations GPS sont issues de 37 stations dont cinq sont permanentes. Les mesures des
autres stations proviennent de deux campagnes, l’une effectuée en 1995 et l’autre en 2000 juste après
les deux séismes. Ces mesures ont été analysées à l’aide du logiciel Bernese V4.2 (Hugentobler et al.
2001). Pour ne contenir que les déformations cosismiques, le déplacement inter-sismique couvrant
un intervalle de cinq ans a été soustrait aux données et les erreurs estimées pour l’ensemble des ana-
lyses effectuées vont de 6 à 60 mm pour les déplacements horizontaux et de 17 à 400 mm pour les
déplacements verticaux. L’ensemble des données GPS est donc composé de 111 mesures qui repré-
sentent 12% en poids des données totales disponibles pour l’inversion et qui couvrent essentiellement
une zone située à l’ouest du séisme du 17 juin, offrant ainsi une complémentarité avec l’interféro-
gramme T52. De plus, les mesures GPS permettent de corriger les effets orbitaux contenus dans les
interférogrammes.
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4.2 Hypothèses
Dans ce chapitre, l’objectif essentiel est d’étudier l’influence d’un modèle hétérogène sur les dis-
tributions de glissement obtenues par inversion conjointe des données InSAR et GPS. Par conséquent,
je vais tout d’abord faire quelques hypothèses contraignantes sur la modélisation des deux séismes
avant de passer à la description des modèles rhéologiques envisagés.
4.2.1 Paramètres concernant les dislocations
Pedersen et al. (2003) ont utilisé une inversion non linéaire pour déterminer des paramètres géo-
métriques optimisés dans le cadre d’une modélisation des deux séismes étudiés par des dislocations
planes. Ils ont également montré la prédominance de la nature décrochante dextre des glissements as-
sociés. Comme mes travaux s’inscrivent dans la continuité des leurs, je vais reprendre ces paramètres.
Les dislocations de cette étude sont donc décrochantes dextres et se prolongent jusqu’à la surface.
L’azimut et le pendage du plan associé au séisme du 17 juin sont fixés respectivement à 1,68˚E et à
87˚. Les angles associés au séisme du 21 juin sont quant à eux fixés respectivement à 0,5˚E et à 90˚.
Dans le cadre d’une inversion pour aboutir à des glissements distribués, les dimensions de ces plans
sont plus grandes que dans le cas d’un glissement uniforme. Dans cette étude, les plans sont d’une
longueur de 23 km et d’une largeur de 15 km et le centre de leur intersection avec la surface se situe
à 63,99˚N ;20,71˚O pour la dislocation du 21 juin (point de référence dans le repère local décrit plus
loin) et à 63,99˚N ;20,35˚O pour celle du 17 juin. Ces dimensions sont plus grandes que celles prises
dans l’étude de Pedersen et al. (2003) afin de pouvoir traiter le cas où les glissements trouvés seraient
plus profonds en raison du caractère hétérogène des modèles utilisés.
4.2.2 Description des modèles
Avant de passer à la définition des modèles envisagés, quelques précisions sur le repère utilisé
sont nécessaires. Ce repère est orthonormé direct avec deux axes horizontaux, le premier pointant vers
l’est, le second vers le nord, et le troisième axe est vertical et dirigé vers le ciel. L’origine est prise au
point de coordonnées géographiques 63,99˚N ;20,71˚O. Il correspond au centre de l’intersection avec
la surface de la dislocation associée au séisme du 21 juin.
Pour ne laisser au final que les glissements comme paramètres libres, les derniers paramètres à
fixer sont de nature rhéologique. Leurs valeurs selon les modèles sont récapitulées dans la figure 4.1.
Le modèle HOM est similaire à celui utilisé dans l’étude de Pedersen et al. (2003). C’est un milieu
homogène poro-élastique d’une densité ρ de 3000 kg/m3 et d’une rigidité G de 30 GPa. Le coefficient
de Poisson « saturé » ν (voir section 3.1.2 page 69) est fixé à 0,28.
Le modèle HET est un milieu hétérogène constitué de couches horizontales. La croûte supérieure
est considérée comme poro-élastique en accord avec l’étude de Flóvenz & Saedmundsson (1993). Elle
est constituée ici de cinq couches ayant une rigidité croissant avec la profondeur. La croûte inférieure
est composée de deux couches élastiques et repose sur un manteau supposé homogène. Les valeurs
des paramètres sont tirées de la littérature citée dans les chapitres 1 et 2. Notamment pour la croûte,
les courbes de densité et de vitesse des ondes sismiques exposées dans la figure 1.14 (page 29) ont été
utilisées par l’intermédiaire des relations (3.9) et (3.10) (page 62).
Les modèles HOF et HEF sont similaires respectivement aux modèles HOM et HET. La différence
vient uniquement de la prise en compte de la faible rigidité de la zone de faille afin de modéliser l’en-
dommagement subi par les roches qui la composent (Figure 4.3). En se basant sur les travaux de
Cocco & Rice (2002, 2003), la rigidité G de cette zone pour le modèle HOF est fixée au quart de la
valeur associée au reste de la croûte, alors que la densité ρ et le module de compressibilité K res-
tent identiques. La zone de faille est considérée comme infinie parallèlement à la faille modélisée et











































































































































































































































































































FIG. 4.1 Description des différents modèles utilisés pour l’inversion conjointe des déplacements observés en
surface par les méthodes InSAR et GPS. La valeur des paramètres rhéologiques des différentes couches poro-
élastiques est représentée pour chaque modèle par quatre courbes : la densité (bleu foncé), la rigidité (rouge) et
le coefficient de Poisson « non saturé » (vert) et « saturé » (bleu clair). La profondeur des différentes couches
est repérée par l’épaisseur de la croûte supérieure Hu et l’épaisseur de la croûte Hc (voir Table 4.1 et Figure 4.2
pour les valeurs). Les premiers modèles HOM et TOM correspondent à l’hypothèse de milieu homogène alors
que les autres décrivent des milieux hétérogènes : HET pour le modèle composé de couches horizontales et ICE
pour les modèles déduits de la bibliographie.
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É paisseur de la croûte islandaise (km)B)
FIG. 4.2 Épaisseur de la croûte islandaise. Les segments noirs représentent la trace en surface des failles
associées aux séismes du 17 juin (est) et du 21 juin 2000 (ouest). Les côtes islandaises sont dessinées en gris.
Le point rouge correspond au centre de la projection en surface de la faille utilisée dans les modèles pour le
séisme du 21 juin 2000. (A) Épaisseur de la croûte supérieure déduite de l’étude de Darbyshire et al. (2000).
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FIG. 4.3 (A) Description rhéologique de la zone de faille pour les modèles HOF et HEF (voir figure 4.1
pour plus de détails sur la légende). (B) Définition de la zone de faille pour le modèle HOF. Cette zone est
dessinée en gris foncé. Elle se prolonge indéfiniment vers le sud, vers le nord et vers le bas. Ses caractéristiques
rhéologiques sont récapitulées en (A) et le reste du modèle (gris clair) a les mêmes paramètres que le modèle
HOM. Pour cet exemple, la faille F (segment noir) est verticale et orientée N-S. (C) Définition de la zone de
faille pour le modèle HEF. Cette zone est dessinée en gris foncé. Elle se prolonge indéfiniment vers le sud et
vers le nord. Ses caractéristiques rhéologiques sont récapitulées en (A) et le reste du modèle (gris clair) a les
mêmes paramètres que le modèle HET. Pour cet exemple, la faille F (segment noir) est verticale et orientée
N-S.
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Est Nord
Haut
FIG. 4.4 Géométrie utilisée dans les modèles avec une hétérogénéité horizontale due à la variation de l’épais-
seur de la croûte islandaise (TOM, ICE1 et ICE2) et définition du repère local utilisé dans l’ensemble de l’étude.
Les segments noirs représentent la trace en surface des failles associées aux séismes du 17 juin (est) et du 21
juin 2000 (ouest). Les côtes islandaises sont dessinées en noir. Le système d’axe est direct (Est ;Nord ;Haut) et
l’origine (point rouge) est située à 63,99˚ de latitude nord et 20,71˚ de longitude ouest. Ce dernier correspond
au centre de la projection en surface de la faille utilisée dans les modèles pour le séisme du 21 juin 2000. La
croûte supérieure est en vert, la croûte inférieure en marron et le manteau en rouge. Les grilles correspondent
aux points d’échantillonnage pour la définition des différentes épaisseurs.
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HOM & HET TOM, ICE1 & ICE2




avec une valeur de 5 km
à l'origine




avec une valeur de 22,6 km
à l'origine
TAB. 4.1 Épaisseur de la croûte supérieure et de la totalité de la croûte dans les différents modèles. Dans les
modèles TOM, ICE1 et ICE2, les épaisseurs sont variables (voir Figure 4.4 pour les détails).
épaisse de 600 m. Dans le modèle HEF, la zone de faille est similaire d’un point de vue géométrique
à l’exception de la profondeur qui correspond à celle de la faille modélisée (Figure 4.3). Cette repré-
sentation est ainsi plus réaliste que la première. Concernant la rhéologie au niveau de la zone de faille,
seule la première couche voit sa rigidité G réduite au quart de sa valeur d’origine. La rigidité dans le
reste de la zone de faille croît linéairement avec la profondeur jusqu’à atteindre la valeur attribuée à
la couche située sous la zone endommagée. Je fais cette dernière hypothèse dans le but de prendre en
compte une éventuelle réduction de l’endommagement due à une rigidité croissante de la croûte avec
la profondeur. C’est une hypothèse très simpliste et selon l’importance des résultats de cette étude, il
sera peut-être nécessaire de l’affiner. Dans les deux modèles, le coefficient de Poisson « saturé » ν est
obtenu à partir des relations entre les paramètres élastiques en prenant comme valeur de G la nouvelle
rigidité de la zone (voir relations récapitulées dans la table 3.1 page 63).
D’un point de vue rhéologique, les modèles TOM et ICE1 sont respectivement identiques à HOM
et HET. En revanche, les couches ne sont plus horizontales et les épaisseurs de la croûte islandaise Hc
et de la croûte supérieure Hu sont variables (Figure 4.4), en accord avec les études tomographiques et
gravimétriques citées dans le chapitre 1 (pages 28 à 31). Un récapitulatif des épaisseurs Hu et Hc se
trouve dans la table 4.1. Il est à noter que les épaisseurs du modèle HET sont fixées et correspondent
à la géométrie moyenne des couches rhéologiques au niveau des deux séismes. Le modèle TOM étant
identique d’un point de vue rhéologique au modèle HOM, il nous permet donc d’évaluer l’erreur in-
troduite par la différence de maillage entre les modèles à couches horizontales et les autres. Le modèle
ICE1 permettra de vérifier le résultat du section 3.3.3 concernant l’insensibilité des déplacements en
surface à la géométrie de la croûte.
Enfin, le dernier modèle ICE2 est fondé sur ICE1 mais les paramètres rhéologiques sont calculés
à nouveau à partir des vitesses de propagation des ondes sismiques en tenant compte des résultats
de Gudmundsson (2003) sur la densité plus élevée de la croûte islandaise et la conclusion de Allen
et al. (2002b) sur la croissance avec la profondeur du coefficient de Poisson « saturé ». Il est à noter
que la référence à la densité dans mes modèles n’est utile que pour le calcul des paramètres rhéolo-
giques à partir des vitesses de propagation des ondes sismiques (relations (3.9) et (3.10) page 62). En
effet, l’effet de la gravité dans cette inversion est négligeable car les mécanismes des deux séismes
considérés sont de type purement décrochant.
Une dernière remarque concerne la valeur du coefficient de Poisson « non saturé » νd dans les dif-
férents modèles. Il est calculé à partir de la relation (3.17) en supposant le coefficient de Skempton B
égal à 0,5 et le paramètre de Biot-Willis α égal à 0,28 (voir la section 3.1.2 page 69 pour la définition
de ces paramètres). Ces deux paramètres sont alors considérés comme constants dans les différents
modèles, ce qui est une hypothèse forte et pouvant être facilement remise en cause. Cependant, sa-
chant que l’influence d’une variation du coefficient de Poisson reste minime sur les déplacements
cosismiques en surface (voir section 3.3.3 page 95), cette hypothèse est acceptable dans l’étude expo-
sée dans ce chapitre qui vise surtout à quantifier l’influence d’un milieu hétérogène sur les glissements
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cosismiques. Cette hypothèse conduit par exemple à une valeur du coefficient de Poisson « non sa-
turé » égale à 0,25 pour le modèle HOM. Cette dernière valeur est compatible avec celle mesurée dans
les basaltes (Wang 2000).
4.3 Méthodes d’inversion conjointe
Afin d’inverser les données InSAR et GPS une méthode de moindres carrés avec amortissement
est utilisée. Elle est similaire à celle employée par Pedersen et al. (2003), à l’exception de la par-
tie concernant la génération des fonctions de Green, et également d’une différence sur la prise en
compte de l’hypothèse de milieu poro-élastique. De plus, une amélioration a été apportée par l’utili-
sation d’une méthode de bootstrap (Efron & Gong 1983; Efron & Tibshirani 1986) afin d’estimer la
précision sur les résultats obtenus.
Quand on veut obtenir les déplacements en surface dus à une ou plusieurs dislocations, le pro-
blème peut être formulé sous la forme d’un système linéaire d’équations. La linéarité du système est
garantie en fixant tous les paramètres associés aux dislocations à l’exception du vecteur de glissement.
Dans ce cas, les déplacements en surface sont exprimés en fonction de l’ensemble des glissements et
d’une matrice Kg composée des fonctions de Green associées au modèle considéré :
dobs = Kgmdis (4.1)
avec dobs le vecteur contenant les différentes composantes des observations décrites dans la sec-
tion 4.1, Kg la matrice des fonctions de Green et mdis le vecteur composé des glissements de chaque
dislocation élémentaire dont l’ensemble forme les deux failles modélisées.
Dans l’hypothèse d’un espace homogène semi-infini, les solutions analytiques développées par
Okada (1985) sont utilisées pour calculer les déplacements en surface dus à un ensemble de dislo-
cations planes constituant la faille modélisée (voir section 3.1.2 page 67 pour plus de détails). Ainsi
la matrice Kg des fonctions de Green se construit simplement. En effet, le terme Kgij correspond au
déplacement au ième point d’observation dû à un glissement unitaire sur la jème dislocation élémen-
taire. Pour les modèles hétérogènes, un calcul fondé sur la méthode des éléments finis est effectué
pour obtenir la matrice Kg. Les maillages ont été développés afin d’épouser les limites principales
des modèles : failles associées aux séismes du 17 et du 21 juin, interface croûte/manteau, interface
croûte supérieure/croûte inférieure et les frontières des modèles. Les bords du modèle sont considérés
comme fixes à l’exception de la surface (partie supérieure) qui est libre. Ces conditions aux limites
sont pertinentes car les dimensions des modèles sont de 300 km x 300 km x 100 km, ce qui per-
met de s’affranchir des effets de bord dans la zone d’étude centrée sur les séismes de juin 2000 et
de dimensions 180 km x 100 km x 20 km (Figure 4.4). Les maillages sont du même type que ceux
présentés à la section 3.2.3 (page 78). Ils sont composés de 140 000 nœuds environ avec une densifi-
cation du maillage au niveau des failles (Figures 4.5 et 4.6) qui aboutit à une modélisation des deux
dislocations principales par 690 nœuds de discontinuité (Figure 4.7). Afin de calculer la matrice Kg
avec ces modèles, la perturbation unitaire qui est attribuée successivement aux dislocations élémen-
taires dans les modèles fondés sur les solutions d’Okada (1985) est ici naturellement appliquée aux
différents nœuds de discontinuité (voir section 3.2.2 page 76 pour plus de détails). Les éléments finis
ont également l’avantage de permettre, par l’utilisation des fonctions d’interpolation, une description
des glissements de manière continue, ce qui diffère des résultats continus par morceaux obtenus par
l’utilisation des dislocations planes élémentaires. Cependant, pour pouvoir valider la méthode d’in-
version, une comparaison sera effectuée avec les travaux de Pedersen et al. (2003). Ceci est possible
car la décomposition en dislocation élémentaire peut également être effectuée dans les modèles élé-
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FIG. 4.5 Maillage pour les modèles incluant des couches rhéologiques horizontales (HOM, HET, HOF et HEF)
avec un agrandissement aux alentours des failles associées aux séismes du 17 et du 21 juin 2000. On remarquera
la densification du maillage autour des zones de faille par un rétrécissement des éléments suivant la direction
est-ouest et un déraffinage selon les deux autres directions. La croûte supérieure est en vert, la croûte inférieure
en marron et le manteau en rouge. Les côtes islandaises sont dessinées en bleu.




FIG. 4.6 Maillage pour les modèles incluant des couches rhéologiques avec une géométrie variable (TOM,
ICE1 et ICE2) avec un agrandissement aux alentours des failles associées aux séismes du 17 et du 21 juin 2000.
On remarquera la densification du maillage autour des zones de faille par un rétrécissement des éléments suivant
la direction est-ouest et un déraffinage selon les deux autres directions. Le maillage est déformé afin qu’il puisse
honorer les transitions entre les différentes couches rhéologiques (Figure 4.1). La croûte supérieure est en vert,
la croûte inférieure en marron et le manteau en rouge. Les côtes islandaises sont dessinées en bleu.
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de 4 nœuds et 9 éléments
FIG. 4.7 Description du maillage au niveau de la faille associée au séisme du 21 juin 2000. Les nœuds de
discontinuité sont représentés par des points bleus. Ils sont espacés horizontalement et verticalement de 1 km.
Les traits noirs délimitent les frontières des éléments associés. Chaque élément est défini par 4 nœuds. Pour
simuler une dislocation plane élémentaire, il suffit de définir le même glissement pour ces 4 nœuds. Par exemple,
le nœud 1 associé à l’élément 5 aura la même valeur de glissement que les nœuds 2, 3 et 4 associés à l’élément
5, mais cette valeur pourra être différente de celle du nœud 1 associé à l’élément 1 (voir section 3.2.2 page 76
pour plus de détails).
ments finis en considérant comme des dislocations planes les éléments bidimensionnels définis par
quatre nœuds de discontinuité (Figure 4.7).
L’équation (4.1) relie donc les déplacements en surface aux glissements associés aux failles mo-
délisées par l’intermédiaire des fonctions de Green dont nous venons de détailler la construction.
Comme il existe une incertitude sur les observations, une matrice de pondération est ajoutée au sys-
tème pour en tenir compte, ce qui nous donne :
C
−1/2
d dobs = C
−1/2
d Kgmdis (4.2)
où Cd est la matrice diagonale composée des écarts-types associés à chaque composante des données
d’observation (Menke 1989; Tarantola 2005). Si ce système est inversé tel quel, les glissements obte-
nus minimisent l’écart en terme de moindres carrés entre les déplacements observés et ceux calculés
par le système (4.1) mais ils n’ont pas de sens physiques car ils sont discontinus. Pour obtenir une so-
lution plus acceptable d’un point de vue physique, il faut ajouter des équations qui assurent un lissage
des glissements estimés.
Ce lissage est obtenu par une minimisation des écarts entre les différentes valeurs de glissement
en utilisant un opérateur Laplacien L (Wald & Heaton 1994). Si le cas d’une seule faille est considéré,
cette contrainte peut s’écrire ainsi :
Lmdis = ∇
2s = 0 (4.3)
avec s la matrice des glissements qui peut être obtenue en redistribuant les composantes du vecteur
mdis de manière à respecter leur emplacement sur la faille. Le Laplacien de la matrice s peut alors
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être estimé par une approximation par exemple à l’aide d’un opérateur numérique de différences finies
(Wang & Anderson 1982) et la matrice L construite par identification des termes.
Afin d’obtenir le système final à inverser, il faut également ajouter quatre paramètres libres qui
permettent de s’affranchir des ambiguïtés inhérentes à l’analyse des données interférométriques. Le
système d’équation devient alors :

















































g21 0 0 0 0
κL17 0 0 0 0 0
















La matrice nulle (ou bien le vecteur nul selon sa position) est désignée par 0, et 1 indique le vecteur
colonne unité. Les indices et exposants T52, T95 et gps permettent de différencier les éléments liés aux
différentes données d’observation, alors que les indices et exposants 17 et 21 désignent respectivement
les éléments rattachés aux séismes du 17 et du 21 juin. κ désigne le paramètre de lissage et x et y
sont des vecteurs colonnes contenant respectivement les composantes est et nord dans le repère local
du vecteur position des mesures effectuées en surface. Le paramètre aT52 permet de lever l’ambiguïté
sur l’interférogramme T52. Comme le T95 couvre plus de surface, un paramètre scalaire ne suffit
pas. C’est pour cela que les trois paramètres aT95, bT95 et cT95 sont introduits pour définir un plan
de correction. L’inversion du système d’équations (4.4) par une méthode de moindres carrés non
négatifs (non-negative least squares, m > 0 dans la procédure d’inversion afin d’obtenir uniquement
des glissements dextres) permet ainsi de déterminer une distribution de glissement mcal pour les deux
failles et d’estimer les ambiguïtés associées aux interférogrammes (Lawson & Hanson 1974). Afin
d’estimer l’influence du lissage dans cette inversion, on définit le vecteur de rugosité,
R mod = Lmcal (4.8)
et la rugosité,
R = ‖R mod ‖1 (4.9)
Chapitre 4 – Analyse des déformations cosismiques
dans un milieu hétérogène tridimensionnel complexe 115
qui s’exprime en m.km−2 ou bien en 10−6 m−1 car, dans notre cas, les dimensions de la faille sont
en kilomètres et le glissement est en mètre. La rugosité R permet de quantifier l’efficacité du lissage
effectué. En effet, pour des valeurs élevées du paramètre de lissage κ, la rugosité va tendre vers
zéro, alors que pour un κ tendant vers zéro, la rugosité tendra vers l’infini et la solution obtenue
correspondra à une distribution de glissement physiquement très peu réaliste, comme cela a été évoqué
plus haut.
La précision associée aux glissements calculés est estimée par une méthode de bootstrap (Efron
& Gong 1983; Efron & Tibshirani 1986). Une série d’inversions est effectuée avec un tirage aléa-
toire dans les observations pour constituer le vecteur dobs de la relation (4.1), ce qui nous permet de
constituer une population mˆ solution du problème inverse. La précision φ, associée à la distribution de









avec E l’espérance mathématique et Nb le nombre d’inversions effectuées afin de constituer la popu-
lation mˆ. Dans mon étude, j’ai pris Nb égal à 1 000.
Pour estimer l’efficacité de l’inversion, l’écart-type entre les déplacements observés dobs et ceux
modélisés dmod est calculé, ainsi qu’un χ2 et une réduction de variance. Le problème avec les inver-
sions fondées sur la méthode des moindres carrés non négatifs est que la contrainte du type m > 0
ne permet pas d’évaluer le nombre de paramètres libres (Menke 1989) et le calcul d’un χ2 et l’esti-
mation d’efficacité qui en découle est donc impossible. Pour s’affranchir de cela, nous effectuons une
seconde inversion avec une méthode de moindres carrés classique avec comme solution « a priori » le
résultat de la première inversion pondérée par la précision φ obtenue par la méthode de bootstrap. Le















Par souci de simplicité, la solution obtenue par cette deuxième inversion est toujours notée mcal dans
la suite de cette section.
Afin d’obtenir l’écart-type RMS, le χ2 et la réduction de variance V R, les déplacements modéli-
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où N est le nombre d’éléments dans le vecteur dobs de la relation (4.2). Il correspond aux degrés de
liberté de notre problème (Tarantola 2005). Dans notre cas, N est égal à 693. Comme en pratique le
terme apporté par la solution « a priori » est négligeable, le χ2 calculé ici permet d’estimer l’accord
entre les déplacements modélisés et ceux observés. Pour un χ2 inférieur à un, la solution obtenue sera
acceptable compte tenu des incertitudes liées aux observations. La réduction de variance permet de
quantifier l’amélioration apportée par la distribution de glissement estimée par rapport au modèle nul
(m = 0).
Avant de passer à la présentations des résultats, il me reste une précision à donner sur le caractère
poro-élastique des modèles considérés. Comme nous l’avons vu dans le chapitre 3 (page 69), lors
d’un séisme les fluides contenus dans les pores sont prisonniers et contribuent à la résistance du
milieu. Par la suite les fluides peuvent en revanche circuler librement, ce qui conduit à une période
de relaxation poro-élastique. Dans ce cas, seule la matrice solide oppose une résistance. Nous avons
également vu dans le même chapitre que pour estimer l’effet poro-élastique total sur les déplacements
en surface, il suffit d’appliquer la dislocation avec deux coefficients de Poisson différents ν (saturé)
et νd (non saturé) et d’effectuer la différence entre les deux solutions obtenues. De plus, nous avons
vu dans la section 4.1 que les mesures GPS sont uniquement l’image des déformations cosismiques
alors que les interférogrammes sont susceptibles de contenir également des effets post-sismiques. Les
candidats potentiels pour ces derniers sont le phénomène d’afterslip et la relaxation poro-élastique
(voir page 69 dans la sections 3.1.2 pour plus de détails). Le premier phénomène est ignoré dans cette
inversion car il est difficilement quantifiable et il a, par ailleurs, de grandes chances d’être négligeable
sur la courte période couverte par les interférogrammes. En revanche, les effets poro-élastiques sont
très rapides en Islande. Björnsson et al. (2001) et Jónsson et al. (2003) laissent supposer que les
déformations associées se déroulent typiquement dans le mois qui suit la crise. En conséquence, il
suffit de fixer le coefficient de Poisson des couches poro-élastiques à ν pour les mesures GPS et à νd
pour les interférogrammes pour essayer de faire en sorte que les distributions de glissement estimées





g (G, ν)mdis (4.17)
dintobs = K
int










= Kintg (G, νd)mdis (4.18)
4.4 Résultats
En tout premier lieu, il faut s’assurer que la méthode décrite ci-dessus est cohérente avec celle
décrite par Pedersen et al. (2003) et que les erreurs introduites par la méthode des éléments finis sont
bien négligeables comme je l’ai affirmé dans les conclusions du chapitre 3. Pour cela, une inversion
est effectuée en utilisant, pour la génération des fonctions de Green, le code RNGCHN (Feigl &
Dupré 1999) fondé sur la solution d’Okada (1985) et une subdivision des failles en dislocations planes
élémentaires. Le résultat est comparé à une inversion identique à l’exception de l’utilisation du code
d’éléments finis TECTON pour le calcul de la matrice Kg. Le paramètre optimisé de lissage utilisé
est 0,4 et la méthode utilisée pour l’obtenir sera abordée un peu plus loin dans cette section. La
figure 4.8 représente les différents glissements obtenus. La différence maximale est de 0,14 m pour
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Sud Nord Sud NordDistance (km) Distance (km)
Différences sur le glissement (m)
17 juin 2000 17 juin 2000
21 juin 2000 21 juin 2000
OKADA
17 juin 2000 21 juin 2000
TECTON
FIG. 4.8 Comparaison des distributions de glissement obtenues sur les failles associées aux séismes du 17 et 21
juin 2000 par l’inversion conjointe des déplacements cosismiques en utilisant deux méthodes différentes. Les
deux figures en haut à gauche ont été obtenues avec la méthode décrite par Pedersen et al. (2003) en utilisant
des carrés de 1 km de côté au lieu de 1,5 km pour la subdivision des failles et en prenant un paramètre de
lissage κ plus adéquat (voir page 120) d’une valeur de 0,4 au lieu de 1,4. Les deux figures en haut à droite
sont le résultat de la même méthode à l’exception de la génération des fonctions de Green qui est réalisée par
l’utilisation du logiciel d’éléments finis TECTON au lieu du code RNGCHN (Feigl & Dupré 1999) qui est
fondé sur la solution d’Okada (1985). Les deux figures du bas représentent la différence entre les distributions
issues des deux méthodes.
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Sud Nord Sud NordDistance (km) Distance (km)
Glissement (m)
FIG. 4.9 Différence entre les distributions de glissement selon que le vecteur directeur unitaire utilisé pour
l’obtention des interférogrammes est considéré comme constant ou variable (dû au déplacement du satellite le
long de son orbite).






















































Paramètre de lissage κ
C)
FIG. 4.10 Efficacité du lissage (A), écart moyen (B)
et réduction de variance (C) en fonction du paramètre
κ selon les différents modèles utilisés. Pour de faibles
valeurs de κ, la solution est certes plus proche des
observations mais les glissements obtenus sont for-
tement discontinus et se réduisent à quelques points
sources, d’où les fortes valeurs de rugosité obtenues.
Pour des valeurs élevées, la solution est plus conti-
nue le long de la faille, cependant une dégradation de
l’écart moyen se produit et des phénomènes oscilla-
toires apparaissent. Le point marque une valeur opti-
misée de κ = 0, 4 pour obtenir un bon compromis.
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FIG. 4.11 Résidus entre les observations et les interférogrammes modélisés pour le T52 (16 juin au 21 juillet
2000) avec le modèle HOM (A) et le modèle ICE1 (B) et pour le T95 (19 juin au 24 juillet 2000) avec le
modèle HOM (C) et le modèle ICE1 (D). Une frange de couleur correspond à un changement de 2,83 cm de
la distance sol-satellite. La projection en surface des failles associées aux séismes du 17 et du 21 juin 2000 est
dessinée en noir. La côte islandaise est représentée par une ligne noire dans le coin sud-ouest.
un glissement de 2,3 m. Il est à noter également que les différences maximales se situent plutôt au
niveau de la surface. Ceci pourrait être expliqué par les singularités qui existent dans la solution
d’Okada (1985) quand on considère une dislocation qui s’étend jusqu’à la surface, ce qui n’apparaît
pas quand on utilise une méthode d’éléments finis (section 3.2.3 page 81). Ce test valide donc la
méthode car les erreurs relatives associées aux glissements sont largement inférieures à 10%.
Un autre point doit également être évoqué. Il concerne les données interférométriques utilisées
et le vecteur de visée du satellite. La figure 4.9 montre que, lors du calcul des changements dans la
distance sol-satellite, la prise en compte de la variation du vecteur unitaire de visée en fonction de
l’évolution du satellite n’a pas de conséquences significatives sur le reste de l’étude.
Nous avons vu par la relation (4.4) que le résultat de l’inversion dépend du paramètre de lissage
κ. Pour les différents modèles, en revenant à une subdivision des failles en terme de nœuds de discon-
tinuité, une série d’inversions a été effectuée avec des valeurs différentes de κ et la figure 4.10 donne
un résumé, pour chaque modèle, des variations de la rugosité R, de l’écart-type RMS, ainsi que de
la réduction de variance V R. Les résultats sur l’écart-type entre les déplacements modélisés et ceux
observés ont tendance à favoriser le modèle ICE1 pour correctement reproduire les données d’obser-
vation, cependant la réduction de variance nous montre que cette amélioration n’est pas significative.
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FIG. 4.12 Comparaison des déplacements observés par GPS (en bleu) avec les déplacements modélisés numé-
riquement (en rouge). Les résidus sont représentés en vert. Le modèle HOM a été utilisé pour la représentation
des déplacements horizontaux en (A) et verticaux en (C), alors que les déplacements en (B) et (D) sont issus du
modèle ICE1. La projection en surface des failles associées aux séismes du 17 et du 21 juin 2000 est dessinée
en noir. La côte islandaise est représentée par une ligne noire.
L’étude des résidus des déplacements en surface vient renforcer cette conclusion. Quels que soient le
modèle considéré et la valeur de κ, la carte des résidus est sensiblement la même. Les figures 4.11
et 4.12 en donnent un aperçu pour les données InSAR et GPS respectivement, avec une comparaison
entre les modèles donnant les résultats les plus différents. On notera sur l’interférogramme T95 la
similitude du signal résiduel présent à moins de 5 km de la faille du 17 juin. Ce signal est quasiment
identique pour tous les modèles considérés, ce qui corrobore l’hypothèse sur sa nature post-sismique.
Ce signal a été interprété par Pedersen et al. (2001) comme du backslip et par Jónsson et al. (2003)
comme un effet poro-élastique. J’approfondirai l’étude de ce signal dans le chapitre 5.
Les courbes de la figure 4.10 liant la rugosité et l’écart-type au paramètre de lissage illustrent le
compromis qu’il faut faire dans le choix de κ. En effet, pour de faibles valeurs, l’écart-type est réduit
au détriment de la rugosité, ce qui indique une solution peu réaliste. En revanche, de fortes valeurs
ont un effet efficace sur le lissage mais dégradent l’accord entre les déplacements modélisés et ceux
observés. Dans notre étude, d’après ce que nous avons vu ci-dessus, cette dégradation est minime
et de nombreuses valeurs de κ fournissent des résultats satisfaisants. Cependant, l’influence sur les
distributions de glissement obtenues reste forte, c’est pourquoi tous les résultats qui vont suivre ont été
calculés en prenant une valeur fixe pour le paramètre de lissage. Le choix de cette valeur est effectué
en accord avec la méthode décrite par Freymueller et al. (1994) et correspond à une valeur optimisée
pour trouver un compromis entre les effets opposés liés aux variations de κ. Comme le montre la
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FIG. 4.13 Distributions de glissement calculées sur les failles associées aux séismes du 17 et 21 juin 2000
par l’inversion conjointe des données InSAR et GPS en utilisant différents modèles. L’étoile blanche indique la
position de l’hypocentre associé au séisme. Les répliques de magnitude supérieure à zéro qui se sont produites
aux environs des failles sur une période allant du 17 juin au 24 juillet 2000 et relocalisées par Hjaltadóttir et al.
(2005) en utilisant la méthode développée par Slunga et al. (1995) sont représentées en noir. (En haut) Distri-
butions calculées pour le modèle homogène HOM sur les failles du 17 juin (à gauche) et du 21 juin (à droite).
(Au milieu) Distributions calculées pour le modèle hétérogène HET sur les failles du 17 juin (à gauche) et du
21 juin (à droite). (En bas) Distributions calculées pour le modèle hétérogène ICE1 sur les failles du 17 juin (à
gauche) et du 21 juin (à droite).
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FIG. 4.14 Légende similaire à celle de la figure 4.13. (En haut) Distributions calculées pour le modèle homo-
gène HOF sur les failles du 17 juin (à gauche) et du 21 juin (à droite). (Au milieu) Distributions calculées pour
le modèle hétérogène HEF sur les failles du 17 juin (à gauche) et du 21 juin (à droite). (En bas) Distributions
calculées pour le modèle hétérogène ICE2 sur les failles du 17 juin (à gauche) et du 21 juin (à droite).
Chapitre 4 – Analyse des déformations cosismiques
dans un milieu hétérogène tridimensionnel complexe 123
figure 4.10, cette valeur est identique pour tous les modèles et fixée à 0,4. Ainsi, les résultats des
différents modèles sont comparables car ils sont obtenus de la même manière.
Les figures 4.13 et 4.14 répertorient l’ensemble des distributions de glissement obtenues avec
les modèles HOM, HOF, HET, HEF, ICE1 et ICE2. Le résultat de l’inversion avec le modèle TOM
n’est pas présenté car il est identique à celui du modèle HOM. Les résultats concernant des modèles
avec des maillages différents peuvent par conséquent être comparés car ils reflètent bien l’influence
des hypothèses ayant servi à définir ces modèles. Les figures 4.15, 4.16, 4.17 et 4.18 présentent les
comparaisons faites respectivement entre les modèles HOM et HET, les modèles HET et ICE1, les
modèles HOM et HOF et les modèles HET et HEF. On peut remarquer que le résultat concernant
la faille associée au séisme du 17 juin est très peu influencé par les différentes hypothèses. Pour
essayer d’expliquer ceci, une série d’inversions a été effectuée en considérant cette fois-ci les sources
d’observation séparément. Les figures 4.19 et 4.20 présentent le résultat de ces inversions pour les
modèles HOM et ICE1. Nous verrons dans la section suivante ce que l’on peut déduire de ces figures.
Le lecteur pourra trouver en annexe A l’ensemble des résultats de cette étude.
Enfin, la figure 4.21 vient renforcer un des résultats de l’étude de sensibilité effectuée dans la sec-
tion 3.3 (page 92) : la variation du coefficient de Poisson est négligeable dans une étude cosismique,
et donc la prise en compte de l’effet poro-élastique dans les interférogrammes par l’astuce présentée
dans la section 3.1.2 (page 70) n’apporte pas plus à l’inversion cosismique.
4.5 Interprétations
4.5.1 Influence de l’hétérogénéité du milieu sur les glissements
La prise en compte d’une évolution du module de cisaillement avec la profondeur a un effet in-
déniable sur la distribution de glissement associée au séisme du 21 juin. Tout d’abord, on observe
des glissements un peu plus en profondeur dans le modèle hétérogène, avec une différence d’environ
3 km dans le cas du modèle homogène (Figure 4.13). De plus, les glissements obtenus ont une plus
grande amplitude dans les cas hétérogènes au niveau de la surface ainsi que plus en profondeur. En
contrepartie, on observe une légère diminution au niveau des maxima de glissement (Figure 4.15).
Enfin, le barycentre associé à la distribution en milieu hétérogène est situé nettement plus en pro-
fondeur, environ 1 km plus bas, ce qui le rapproche de l’hypocentre observé pour cet événement.
En revanche, la prise en compte d’une géométrie plus complexe dans le modèle ICE1 n’apporte que
des modifications peu significatives qui se confondent avec l’erreur estimée sur les glissements (Fi-
gure 4.16). Il en est de même pour le modèle ICE2 qui tient compte des résultats plus récents sur les
paramètres rhéologiques de la croûte islandaise (Allen et al. 2002b; Gudmundsson 2003). Enfin, la
prise en compte d’une zone de faille endommagée aboutit à des glissements plus importants au niveau
de la surface et des maxima, avec un léger approfondissement de la distribution d’environ 1 km pour
la faille du 17 juin (Figure 4.17). Il est à noter que le modèle HEF aboutit à des différences moins
marquées pour les deux failles mais qui restent encore significatives (Figure 4.18). En ce qui concerne
la faille du 17 juin pour les modèles hors zone de faille endommagée, les effets sont similaires à ceux
décrits pour la faille du 21 juin mais avec des amplitudes bien moins marquées.
La table 4.2 récapitule et quantifie l’influence des différentes hypothèses associées aux modèles
en indiquant leur score d’influence l’un par rapport à l’autre. La méthode utilisée pour calculer ce
score est fondée sur un F-test et est similaire à celle décrite dans la section 3.3 (page 94). Un premier
χ2A est calculé en utilisant le modèle A et la distribution de glissement qui lui est associée (χ2ref dans
la relation (3.50) page 94). Le second χ2B est obtenu avec le modèle A en utilisant la distribution de
glissement obtenue par l’inversion effectuée avec le modèle B. Le score d’influence avec un intervalle
de confiance Cf est alors calculé de la manière suivante :
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FIG. 4.15 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion des modèles HET et HOM.
(Haut) Une valeur positive de la différence indique que le glissement est plus important dans le cas du modèle
hétérogène. L’étoile indique la position de l’hypocentre du séisme associé. Le barycentre de la distribution de
chaque modèle est représenté par un rond (noir pour HOM et blanc pour HET). (Centre) L’écart correspond à la
valeur absolue de la différence de glissement entre les deux distributions. Elle est ainsi directement comparable
à la précision sur le glissement obtenu. (Bas) Estimation de l’erreur associée aux glissements obtenus dans le
cas d’une inversion avec le modèle HET.
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FIG. 4.16 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion des modèles ICE1 et HET. Les
commentaires de la figure 4.15 s’appliquent de la même manière à l’exception de la différence de glissement
qui est positive quand les glissements associés au modèle ICE1 sont plus élevés. De même, les ronds blancs
désignent ici les barycentres associés au modèle ICE1.
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FIG. 4.17 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion des modèles HOF et HOM.
Les commentaires de la figure 4.15 s’appliquent de la même manière à l’exception de la différence de glissement
qui est positive quand les glissements associés au modèle HOF sont plus élevés. De même, les ronds blancs
désignent ici les barycentres associés au modèle HOF.
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FIG. 4.18 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion des modèles HEF et HET. Les
commentaires de la figure 4.15 s’appliquent de la même manière à l’exception de la différence de glissement
qui est positive quand les glissements associés au modèle HEF sont plus élevés. De même, les points blancs
désignent ici les barycentres associés au modèle HEF.
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FIG. 4.19 Résultats pour le modèle HOM de l’inversion cosismique appliquée aux données GPS (centre), aux
données InSAR (bas) et à l’ensemble de ces données (haut) pour les failles du 17 juin (à gauche) et du 21 juin
(à droite). L’étoile blanche indique la position de l’hypocentre sur la faille associée au séisme. Les répliques de
magnitude supérieure à zéro qui se sont produites aux environs des failles sur une période allant du 17 juin au
24 juillet 2000 et relocalisées par Hjaltadóttir et al. (2005) en utilisant la méthode développée par Slunga et al.
(1995) sont représentées en noir.
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FIG. 4.20 Résultats pour le modèle ICE1 de l’inversion cosismique appliquée aux données GPS, aux données
InSAR et à l’ensemble de ces données. Légende similaire à celle de la figure 4.19.
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FIG. 4.21 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion du modèle HET selon que
l’on prend en compte l’effet poro-élastique dans les interférogrammes ou non. (Haut) L’écart correspond à la
valeur absolue de la différence de glissement entre les deux hypothèses pour le modèle HET. L’étoile indique la
position de l’hypocentre du séisme associé. Le barycentre de la distribution de chaque modèle est représenté par
un rond (noir ou blanc suivant que la poro-élasticité est prise en compte ou non). (Bas) Estimation de l’erreur
associée aux glissements obtenus dans le cas d’une inversion avec le modèle HET.
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FIG. 4.22 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion des modèles HOM, HET,
HOF et HEF. L’étoile indique la position de l’hypocentre du séisme associé. Le barycentre de la distribution
de chaque modèle est représenté par un rond (blanc pour le premier modèle et noir pour le deuxième). Par
exemple, le rond blanc est associé au modèle HET dans la première rangée. Les contours noirs est le rapport
entre la différence de glissement et la précision associée aux distributions obtenues. Un contour avec une valeur
de 2 indique une zone où les différences sont significatives à 95% de confiance. (Haut) Comparaison entre les
modèles HOM et HET. Une valeur positive de la différence indique que le glissement est plus important dans le
cas du modèle HET. (Centre) Comparaison entre les modèles HOM et HOF. Une valeur positive de la différence
indique que le glissement est plus important dans le cas du modèle HOF. (Bas) Comparaison entre les modèles
HET et HEF. Une valeur positive de la différence indique que le glissement est plus important dans le cas du
modèle HEF.
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HET HOM 0,67 0,82 0,58 0,78
HOF HOM 0,86 1,94 0,74 1,00
HEF HET 0,71 0,99 0,61 0,82
ICE1 HET 0,65 0,68 0,56 0,76
ICE2 ICE1 0,64 0,66 0,56 0,75
HET avec relaxation 
poro-élastique











TAB. 4.2 Score d’influence des hypothèses qui différencient les modèles. χ2A mesure l’efficacité du modèle
A pour reproduire les observations en surface. χ2B mesure l’erreur commise si l’on utilisait pour calculer les
déplacements en surface la distribution de glissement obtenue à partir du modèle B avec le modèle A. Le score
d’influence qui découle d’un F-test mesure donc l’importance des hypothèses qui différencient les modèles A
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des centiles de la distribution F (Larsen & Marx 1986). Précisons
que le degré de liberté utilisé pour calculer F1 et F2 est N le nombre de composantes du vecteur dobs
(Tarantola 2005). Si le score d’influence est supérieur à l’unité, les hypothèses qui différencient le
modèle A de B sont non négligeables pour l’inversion avec une confiance de Cf . La table 4.2 ren-
force donc les remarques précédentes concernant un calcul cosismique : l’introduction d’une zone de
faille est prépondérante (HOF et HEF), l’évolution du module de cisaillement avec la profondeur est
une hypothèse importante (HET), la variation d’épaisseur des couches lithosphériques est négligeable
(ICE1) et l’influence de la densité et de l’évolution du coefficient de Poisson avec la profondeur n’ap-
porte rien de plus dans un modèle hétérogène (ICE2 comparé à ICE1). Toutes ces conclusions sont
également illustrées par la figure 4.22. De plus, la table 4.2 vient confirmer le caractère négligeable de
la prise en compte de l’effet poro-élastique dans les interférogrammes (en tout cas en ce qui concerne
l’inversion cosismique).
Revenons aux cas des failles du 17 et du 21 juin et de l’influence sur celles-ci des hypothèses
associées aux différents modèles étudiés . Pour expliquer cette différence de sensibilité, trois idées
peuvent être avancées. Tout d’abord, cette insensibilité apparente de la distribution de glissement
associée au séisme du 17 juin n’est peut-être que la confirmation du fait que cette faille n’a joué que
dans la zone délimitée par les répliques (Figures 4.13 et 4.14) et que la limite élastique au niveau de
cette faille se situe à environ 10 km de profondeur (résultat compatible avec la bibliographie citée
dans les chapitres 1 et 2). Dans ce cas, le fait que le séisme du 21 juin ait pu jouer encore plus
profondément que ce que le modèle HOM laisse supposer, résultat plutôt difficile à concilier avec
l’amincissement de la croûte à l’ouest de la zone sismique sud islandaise (SISZ), ne peut s’expliquer
que par l’argument déjà évoqué par Stefánsson et al. (1993) d’une fragilisation de la zone par l’effet
du premier séisme. Cependant toutes ces considérations n’expliquent pas le fait que l’hypocentre pour
le séisme du 17 juin déduit de la sismologie soit si profond par rapport aux barycentres estimés par la
présente étude géodésique.
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La deuxième hypothèse repose sur la différence dans les contraintes apportées par les données
d’observations. En effet, comme nous l’avons vu, les mesures concernant les déplacements associés
au séisme du 17 juin sont bien moins nombreuses que celles associées au séisme du 21 juin. En
conséquence, il est possible que la couverture spatiale des déplacements en surface du séisme du 17
juin 2000 soit insuffisante pour contraindre les paramètres associés à cette faille.
Enfin, la dernière hypothèse rejoint un peu la précédente : il est possible que l’utilisation conjointe
de ces différents jeux de données, qui ont des précisions parfois bien différentes, ne soit peut-être pas
judicieuse. Pour le vérifier, les figures 4.19 et 4.20 récapitulent les différentes distributions obtenues
selon que l’on considère les données conjointement ou bien séparément (le détail des distributions
est également disponible en annexe A). L’influence prédominante de l’interférogramme T95 sur les
résultats par rapport aux mesures GPS est indéniable pour la faille du 21 juin, ce qui illustre bien
l’apport des mesures interférométriques du point de vue de la couverture spatiale des phénomènes
observés en surface. Et lorsque l’on analyse le résultat de l’inversion des seules mesures GPS, on peut
dire que cette prédominance est une bonne chose car ce résultat est difficile à interpréter d’un point de
vue physique. De plus, même si l’on observe un approfondissement des glissements dans les résultats
associés aux interférogrammes, il reste bien moindre que dans le cas de l’inversion conjointe, ce qui
laisse penser qu’il est surtout dû à l’intégration des données GPS. Au niveau de la faille du 17 juin,
l’interprétation est bien différente. Ici, toutes les distributions trouvées sont plausibles et la réparti-
tion des répliques épousent dans les deux cas (soit GPS, soit InSAR) la distribution de manière plus
cohérente que dans l’inversion conjointe. De plus, du point de vue de la profondeur, les barycentres
sont plus proches de l’hypocentre. En ce qui concerne l’influence d’un jeu de données par rapport à
l’autre, il n’y a pas de dominance claire. Le résultat le plus étonnant est le fait que, dans chacun des
cas, on observe un approfondissement des glissements quand on passe à une hypothèse d’hétérogé-
néité du milieu, alors que le résultat de l’inversion conjointe montre une certaine insensibilité à ce
niveau. Tout ceci laisse supposer que l’inclusion des données GPS est plutôt perturbatrice pour les
résultats de l’inversion.
Un fait reste commun à toutes les distributions présentées dans les figures 4.19 et 4.20 : l’apport
des données GPS se fait clairement sentir au niveau des déplacements en surface. Et quand on compare
les valeurs d’écart-type, de χ et de réduction de variance présentées en annexe A, il apparaît clairement
que c’est la composante verticale des données GPS qui vient perturber l’inversion conjointe alors
que les déplacements horizontaux viennent la renforcer de par leur sensibilité plus accrue que dans
le cas des données InSAR aux mouvements décrochants des deux séismes. L’imprécision sur les
déplacements verticaux mesurés par les capteurs GPS est bien illustrée dans la figure 4.12. Cependant,
une inversion conjointe sans la composante verticale des observations GPS ne change quasiment rien
aux résultats obtenus dans le cas d’une inversion complète. Ceci montre que la grande imprécision
sur la composante verticale n’a pas une influence si gênante. La seule différence qui demeure entre
les données InSAR et GPS se situe au niveau de leur analyse. Par exemple, les données GPS ont été
corrigées par une modélisation des mouvements inter-sismiques et d’autres sources de déformation
(volcanisme. . .). Il est probable que ces corrections n’ont pas la précision nécessaire pour quantifier
de manière suffisamment fine l’influence qu’apporte la prise en compte des hétérogénéités du milieu.
Les magnitudes MW calculées à partir des distributions de glissement restent similaires dans tous
les modèles avec des valeurs d’environ 6,5, ce qui est compatible avec les différentes mesures de mo-
ment existantes pour ces deux séismes (Table 2.2 page 50). La seule exception concerne les modèles
avec une zone de faille endommagée où, malgré des glissements plus importants, les magnitudes ré-
sultantes sont légèrement plus faibles, avec des valeurs comprises entre 6,1 et 6,3. Cette conclusion
serait à vérifier avec une modélisation plus précise de la zone de faille.
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4.5.2 Influence sur le changement cosismique des contraintes de Coulomb
Les résultats des inversions cosismiques sur les glissements le long des failles aboutissent à une
légère redistribution quand on inclut une hétérogénéité verticale et à une insensibilité dans le cas
d’une hétérogénéité horizontale. De plus, l’impact sur la cohérence entre les déplacements observés
en surface et les déplacements modélisés reste très minime. Cependant, il reste à étudier un autre effet
lié à la déformation du milieu pour bien se rendre compte de l’impact de ces différents modèles :
la répartition des contraintes générées par ces distributions de glissement. Pour cela, j’ai effectué un
calcul des changements de contrainte de Coulomb ∆CFS induits par les deux séismes en utilisant
la relation (3.24). J’ai également effectué ce calcul avec la relation (3.26), mais les résultats ne sont
pas présentés car les conclusions sont identiques à celles qui vont suivre. Pour ce calcul, le coefficient
de frottement µ est fixé à 0,75 et le coefficient de Skempton B à 0,5 (voir le chapitre 3 page 69 et
page 71 pour une définition de ces paramètres). Ces valeurs sont tirées de la littérature concernant
l’Islande (Árnadóttir et al. 2003). La faille considérée est décrochante dextre, verticale et orientée
N-S, ce qui correspond au mécanisme prédominant dans la zone d’étude. La figure 4.23 donne, pour
trois modèles différents et pour diverses profondeurs, les contours de ∆CFS correspondant à une
augmentation de 10 kPa (augmentation typique capable de déclencher un séisme comme nous l’avons
vu dans la section 3.1.2 page 71).
Tout d’abord, on remarque que l’influence des différentes hypothèses est négligeable pour une
profondeur comprise entre environ 5 et 15 km. Ensuite, les zones à risque sont considérablement
réduites au dessus de 5 km quand on considère l’hétérogénéité verticale (modèle HET comparé à
HOM). Notamment, dans les trois premiers kilomètres, des écarts de l’ordre de 20 km sont observés
et des zones entières de contrainte disparaissent au nord et au sud des deux séismes. Enfin, une direc-
tion préférentielle vers l’ouest apparaît quand l’hypothèse d’hétérogénéité horizontale est introduite
(modèle ICE1 comparé à HET). Elle reste cependant minime, avec des écarts en général inférieurs au
kilomètre dans la croûte supérieure, ce qui est insuffisant pour expliquer la migration des séismes de
l’est vers l’ouest observée en Islande (voir chapitre 5). En revanche, cette direction préférentielle est
plus marquée au delà de 15 km de profondeur avec des écarts de l’ordre de la dizaine de kilomètres.
Cette dernière observation pourrait avoir des conséquences sur la relaxation post-sismique impliquant
des phénomènes visco-plastiques.
Il est à noter que l’influence d’une zone de faille endommagée (modèles HOF et HEF) n’est
pas représentée ici car ce calcul n’apporte aucun résultat significatif. On remarquera enfin que les
conséquences décrites ci-dessus s’appliquent essentiellement dans les alentours de SISZ (cadre vert
dans la figure 4.23).
4.5.3 Corrélation avec les ruptures en surface
La crise de juin 2000 n’a pas eu seulement comme conséquence en surface les déplacements
enregistrés par des capteurs GPS et par interférométrie. Les deux séismes ont également induit de
nombreuses fractures en surface qui ont été étudiées en détail par Clifton & Einarsson (2005). Ces
derniers montrent que ces ruptures sont loin d’être simples et qu’elles ne délimitent pas clairement
deux lignes de rupture que l’on pourrait rattacher aux failles. En revanche leur présence atteste bien
le fait que ces failles ont joué jusqu’à la surface. Plus précisément, elles ont joué de telle manière
qu’elles ont atteint la couche sédimentaire de faible épaisseur présente dans la SISZ. Cette couche
s’est alors fracturée de manière complexe, produisant ainsi ces ruptures de surface ayant une géo-
métrie complexe, surtout pour le séisme du 21 juin. Ceci implique que les glissements estimés par
l’inversion conjointe dans le premier kilomètre ne s’accordent pas avec les observations de terrain.
En fait, ils ne donnent qu’une modélisation simpliste des mouvements dans la couche sédimentaire.
Cependant, la figure 4.24 montre que cette modélisation est assez représentative de ce qui se passe au
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FIG. 4.23 Contours pour un changement positif de 10 kPa dans les contraintes de Coulomb à différentes pro-
fondeurs après les deux séismes de juin 2000. Le calcul est effectué pour des failles décrochantes dextres, ver-
ticales et orientées N-S (en noir, le résultat du calcul pour le modèle homogène HOM ; en bleu et en rouge pour
les modèles hétérogènes HET et ICE1 respectivement). Les segments rouges indiquent la position des failles.
La côte islandaise est représentée par la ligne noire épaisse. Le cadre vert indique les limites approximatives de
la SISZ.
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FIG. 4.24 Représentation en surface des glissements sur les failles associées aux séismes du 17 et du 21
juin 2000. La projection est faite à trois niveaux différents : à la surface (haut), à partir de 1 km de profondeur
(milieu) et à partir du maximum de glissement (bas). Les résultats du modèle homogène HOM sont représentés
à gauche (A, B et C) alors que ceux obtenus pour le modèle hétérogène HET sont représentés à droite (D, E
et F). Les fissures observées en surface sont dessinées en noir (Clifton & Einarsson 2005).
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niveau de la limite avec la couche sédimentaire qui est située à environ 1 km de profondeur dans la
SISZ. Quel que soit le modèle considéré, quand les glissements sont projetés à la surface, on retrouve
la concordance observée par Clifton & Einarsson (2005). Les seules différences consistent en une
amplitude légèrement plus forte pour les modèles hétérogènes au niveau des glissements superficiels
et inversement au niveau des maxima. En revanche, le fait de représenter cette projection selon la
profondeur des glissements, à la différence d’une représentation intégrale comme dans Clifton & Ei-
narsson (2005), donne un résultat intéressant : quand on considère les déplacements superficiels, les
fractures ont tendance à se situer au niveau des maxima locaux, alors qu’elles sont plutôt localisées à
la périphérie ou entre les maxima de glissement calculés plus en profondeur. Pour la partie nord de la
faille associée au séisme du 21 juin, c’est l’inverse qui se produit. Ces résultats restent néanmoins liés
à des hypothèses de modélisation très simplificatrices au niveau de la surface et il serait nécessaire,
pour obtenir des conclusions plus pertinentes, d’effectuer une modélisation plus fine avec un raffinage
du maillage et avec une étude des contraintes superficielles induites dans la couche sédimentaire par
les glissements situés en dessous.
4.6 Conclusions
Dans ce chapitre, nous avons vu que l’inversion des déplacements cosismiques associés à la crise
de juin 2000 dans des milieux hétérogènes est possible en utilisant une méthode d’éléments finis, ce
qui permet d’obtenir, grâce aux fonctions d’interpolation, des distributions de glissement régulières.
Cependant, pour une plus grande efficacité des inversions conjointes pour l’étude de ces milieux (hété-
rogénéité verticale, fragilisation de la zone de faille), il serait nécessaire d’améliorer la précision asso-
ciée aux données GPS, notamment sur l’estimation des déformations provenant d’autres sources que
la crise étudiée. Une étude conjointe similaire appliquée à d’autres événements serait d’une grande
aide pour pouvoir tirer des conclusions sur l’efficacité de cette méthode et sur l’influence au final de
la prise en compte des hétérogénéités de la croûte.
La méthode d’inversion a été modifiée afin de quantifier sa précision sur les paramètres estimés et
également pour étudier l’influence des diverses hypothèses qui diffèrent entre plusieurs modèles. Les
résultats de l’inversion montrent alors que l’effet des hétérogénéités verticales se caractérise par une
augmentation de l’amplitude des glissements superficiels et ceux situés plus en profondeur, avec un
déplacement de la position du barycentre vers le bas. Les hétérogénéités horizontales n’ont pas d’effet
notable sur les distributions de glissement et donnent une direction préférentielle dans l’augmentation
des contraintes associées aux séismes. Cependant, cette préférence reste insuffisante pour expliquer
la migration d’est en ouest des séismes dans la zone sismique sud islandaise. En revanche, la prise
en compte des hétérogénéités verticales a des conséquences significatives dans l’estimation de l’aléa
sismique dans cette zone et ces alentours, surtout au niveau de la croûte supérieure. L’intégration
de la fragilisation de la zone aux alentours des failles est d’un grand intérêt pour l’estimation des
glissements et des moments sismiques, cependant une étude plus précise de cette zone à l’aide d’un
maillage d’éléments finis plus fin et d’hypothèses physiques plus réalistes apparaît nécessaire pour
aboutir à des conclusions définitives.
Enfin, bien qu’une corrélation puisse être faite entre les glissements et les ruptures en surface, des
modélisations plus fines seraient nécessaires au niveau de la couche sédimentaire (qui est d’une très
faible épaisseur en Islande) afin de pouvoir conclure sur les mécanismes mis en jeu.

Chapitre 5
Estimation de l’aléa sismique dans la zone
sismique sud islandaise
Photo reproduite avec la permission d’Amy Clifton
De Chelonian Mobile [. . .] The Turtle Moves.
— Small Gods —
Terry PRATCHETT
Après avoir estimé dans le chapitre 4 l’influence des hétérogénéités verticales et horizontales sur
la phase cosismique, nous allons prolonger cette étude aux autres phases du cycle sismique. Dans
un premier temps, la phase post-sismique à court terme sera abordée avec des considérations poro-
élastiques. Puis, les conséquences à long terme seront étudiées avec des modèles visco-élastiques.
Ensuite, après avoir estimé l’influence et l’utilité de la sismicité pour l’étude des crises majeures et
leurs conséquences, ce chapitre se terminera par une étude de la phase inter-sismique en milieu hété-
rogène. Je conclurai sur les conséquences de ces diverses études sur l’estimation de l’aléa sismique
dans la zone sismique sud islandaise (SISZ).
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5.1 Analyse des déformations post-sismiques à court terme
La phase post-sismique suivant une crise est souvent caractérisée par des déformations très rapides
(temps caractéristique de l’ordre de la semaine) assimilées soit à de l’afterslip, soit à une relaxation
poro-élastique. La crise de juin 2000 en est un bon exemple et le traitement des données satellites a
permis de fournir un signal dont nous allons approfondir l’étude dans cette section.
5.1.1 Observations
Le signal en question a été observé dans l’interférogramme T95 (Figure 2.12 page 49) couvrant
une période allant du 19 juin au 24 juillet 2000. Il se situe au niveau de la faille associée au séisme du
17 juin (Figure 2.14 page 52). Le séisme du 21 juin est le seul événement majeur qui se soit produit
lors de cet intervalle de temps. Ce signal est donc un candidat potentiel pour une manifestation post-
sismique due au premier séisme. Dans l’inversion cosismique présentée au chapitre 4, le fait que ce
signal demeure identique, après prise en compte de la déformation cosismique et ce quel que soit le
modèle utilisé, conforte son caractère post-sismique.
Les déplacements qui en résultent sont présentés dans la figure 5.1. Ils sont répartis selon les
quadrants associés aux changements de pression dus au séisme du 17 juin avec une subsidence dans
les parties N-W et S-E et une surrection dans les autres. Jónsson et al. (2003) ont montré que le
processus le plus plausible pour expliquer ce signal est une relaxation poro-élastique. Ils ont pu ainsi
reproduire les déformations observées dans la partie nord (ligne en pointillés dans la figure 5.1) en
utilisant un modèle élastique homogène (équivalent du modèle HOM du chapitre 4) avec en plus une
couche poro-élastique ayant un écart ∆ν = ν − νd entre le coefficient de Poisson saturé et celui non
saturé fixé à 0,08 jusqu’à une profondeur de 1,5 km (voir section 3.1.2 page 69 pour plus de détails).
Malheureusement, ce modèle ne permet pas de reproduire la partie du signal située au sud (Figures 5.1
et 5.3).
Je vais vérifier dans cette section si ce signal peut être plus fidèlement reproduit avec le modèle
HET (Figures 4.1 et 4.5 pages 106 et 111 et dans la table 4.1 page 109) enrichi d’hypothèses concer-
nant des hétérogénéités verticales et horizontales sur la partie poro-élastique (croûte supérieure).
5.1.2 Calculs directs
Dans un premier temps, je vais présenter les résultats obtenus avec une méthode équivalente à
celle utilisée par Jónsson et al. (2003). Les fondements de cette méthode s’appuient sur l’estimation
de la relaxation poro-élastique totale présentée dans la section 3.1.2 (page 69) qui ne nécessite que des
calculs avec des modèles élastiques et d’effectuer ensuite une différence entre les résultats obtenus.
Comme nous l’avons vu dans le chapitre précédent, les modèles hétérogènes les plus influents sur un
calcul élastique sont HET et HEF. Ce dernier n’étant pas contraint de manière rigoureuse, je vais ici
me concentrer sur l’influence du modèle HET (modèle hétérogène en couches horizontales).
En permettant de faire varier l’écart ∆ν différemment pour les cinq couches composant la croûte
supérieure, je me suis aperçu, après une série de calculs directs (glissement et écart ∆ν imposés), que
plusieurs configurations poro-élastiques différentes pouvaient expliquer le signal observé. En plus
de la solution proposée par Jónsson et al. (2003), les deux autres configurations optimisées retenues
sont présentées dans la figure 5.2 (configurations 3 et 4) avec les déformations qu’ils entraînent en
surface représentées dans la figure 5.3. La configuration 4 semble indiquer la présence à 1 km de
profondeur d’une couche ayant une forte concentration de fluides. Ceci n’est pas corroboré par les
observations tomographiques de Tryggvason et al. (2002), mais la résolution de leurs mesures ne
permet pas de trancher. Dans la configuration 3, l’écart ∆ν décroît avec la profondeur, ce qui est
cohérent avec la réduction de la porosité due à l’augmentation de la pression. En revanche, quel que
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FIG. 5.1 Déformation post-sismique observé par InSAR après avoir tenu compte de la phase cosismique par
soustraction (Figure 4.11 page 119). (Gauche) Interférogramme T95 « roulé » (wrapped) couvrant une période
allant du 19 juin au 24 juillet 2000 aux alentours de la faille du 17 juin. Une frange de couleur correspond à
un changement de 2,83 cm de la distance sol-satellite. (Droite) Interférogramme « déroulé » (unwrapped) avec
la dislocation associée au séisme du 17 juin représentée en noir. La ligne noire en pointillés indique le profil
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∆ν = 0,02o-é ique
Configuration 4
∆ν = 0,10
FIG. 5.2 Description des principales configurations poro-élastiques étudiées. La configuration 1 correspond à
un milieu poro-élastique homogène (similaire au premier modèle décrit par Jónsson et al. (2003)). La seconde
configuration, similaire au deuxième modèle utilisé par Jónsson et al. (2003), est constituée d’une couche poro-
élastique reposant sur un milieu élastique. La troisième configuration représente deux couches poro-élastiques
reposant sur un milieu élastique avec une décroissance de l’écart ∆ν avec la profondeur. La quatrième confi-
guration est similaire à la précédente mais avec des épaisseurs plus faibles et un très fort écart ∆ν dans la
deuxième couche (à partir du premier kilomètre). Toutes ces configurations s’appuient sur le modèle hétéro-
gène en couches horizontales décrit dans le chapitre 4 (modèle HET dans les figures 4.1 et 4.5 pages 106 et 111
et dans la table 4.1 page 109).
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Ouest -> Est (km)
A)  Interférogramme T95  “déroulé”
Déplacements sol/satellite (cm)
  4   3   2   1 0 -1 -2 -3 -4
Subsidence Surrection
FIG. 5.3 Déplacements sol/satellite modélisés pour différentes configurations poro-élastiques récapitulées dans
la figure 5.2 et dans le texte. Ils sont comparés le long de deux profils aux données interférométriques présentées
dans la figure 5.1 et reproduites en (A). Les lignes noires en pointillés indiquent la localisation des profils. Les
déplacements selon le profil A-A’ (est-ouest) sont dessinées en (C) et ceux associés au profil B-B’ (nord-sud)
en (B). Les déplacements modélisés en milieu poro-élastique homogène (configuration 1) sont représentés en
(D). La dislocation associée au séisme du 17 juin 2000 est représentée en noir. La configuration 5 correspond
aux déplacements présentés dans la figure 5.8. Les valeurs négatives du déplacement sol/satellite correspondent
à une surrection et les valeurs négatives à une subsidence.
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soit la configuration optimisée considérée, aucune ne permet d’expliquer la nature hétérogène du
signal complet, en particulier dans le quadrant sud-ouest (Figure 5.3).
5.1.3 Méthode inverse
Pour essayer de tenir compte d’une hétérogénéité horizontale des paramètres associés au milieu
poro-élastique, j’ai construit des modèles permettant soit une localisation de l’effet poro-élastique
près de la faille, soit une répartition des paramètres en quadrants (similaire aux quadrants de com-
pression/dilatation cosismiques), soit une répartition selon la profondeur, soit une combinaison de ces
diverses hypothèses (Figure 5.4). Le modèle élastique retenu est toujours le modèle HET.
L’inconvénient de cette solution est le fait que l’approche directe devient très coûteuse car les
combinaisons possibles pour les différents écarts ∆ν deviennent très nombreuses. Pour cette raison,
j’ai utilisé une méthode inverse pour obtenir les écarts à partir des déplacements observés en surface.
Le système à inverser est du type :
dobs = Kg.m∆ν (5.1)
avec dobs le vecteur déplacement déduit de l’interférogramme présenté dans la figure 5.1 (63 726
points sont considérés), m∆ν le vecteur regroupant tous les écarts ∆ν libres dans le modèle utilisé
(le nombre dépend du degré d’indépendance des diverses zones présentées dans la figure 5.4) et Kg
la matrice obtenue en appliquant un écart élémentaire de 0,01 à chaque zone indépendante. Pour
remonter aux écarts positifs ∆ν, une méthode de moindres carrés non négatifs (non-negative least
square method, m > 0 afin d’obtenir des écarts positifs dans la procédure d’inversion) est utilisée
(Lawson & Hanson 1974).
Pour apprécier la pertinence de l’inversion, on calcule une réduction de variance entre le signal
modélisé et observé (relation (4.16) page 116). Plus la réduction de variance se rapprochera de 100%,
plus le résultat de l’inversion aura fourni un signal modélisé proche des déplacements observés.
5.1.4 Résultats
Les figures 5.5, 5.6, 5.7 et 5.8 donnent, pour quatre configurations différentes, les résultats de
l’inversion poro-élastique du signal observé sur l’interférogramme T95 au voisinage de la faille du
17 juin. Il est à noter qu’on retrouve également les écarts ∆ν trouvés par la méthode directe quand on
utilise les configurations décrites dans la figure 5.2.
La figure 5.5 présente la configuration la plus probable (très proche de la configuration 3) car
elle présente une décroissance des écarts ∆ν avec la profondeur. Cependant, la faible réduction de
variance indique que ce modèle n’arrive toujours pas à reproduire les détails du signal observé. On
remarquera cependant que la déformation modélisée est plus hétérogène que celle obtenue avec les
modèles de Jónsson et al. (2003). Une inversion avec le modèle élastique HOM (similaire à l’étude
de ces auteurs) donne le même résultat hétérogène en surface. On peut en déduire deux conclusions :
premièrement, le calcul poro-élastique n’est pas influencé de manière significative par le modèle
élastique considéré, et deuxièmement il est important de prendre en compte une rupture en surface.
Jónsson et al. (2003) ont utilisé un calcul fondé sur les solutions d’Okada (1985, 1992) qui ne per-
mettent pas de considérer une dislocation atteignant la surface. Pour éviter cette singularité dans le
calcul quasi analytique (voir la section 3.2.3 page 81), ces auteurs ont sans doute « enterré » la dis-
tribution cosismique, aboutissant ainsi à une déformation plus homogène en surface. Avec le résultat
présenté dans la figure 5.5, on remarque que cette hétérogénéité du signal modélisé s’accorde avec la
répartition superficielle des glissements. Ceci vient renforcer l’importance d’une étude élastique fine
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FIG. 5.4 Configurations envisagées pour l’inversion du signal poro-élastique. Le segment noir F représente la
faille sur laquelle est appliquée la distribution de glissement issue de l’inversion cosismique (voir chapitre 4).
Les traits noirs (pointillés et pleins) délimitent les portions où l’écart ∆ν entre l’état saturé et non saturé
peut être différent (jusqu’à 44 zones indépendantes). La relaxation poro-élastique peut être localisée dans un
volume plus réduit centré sur la faille (cadre vert foncé centré sur la faille F). Lz et Wz sont respectivement
la longueur et la largeur de ce cadre. (Gauche) Schéma de la configuration type vu de dessus. (Droite) Coupe
schématique selon la ligne rouge A-A’ dessinée dans la vue de dessus. Les couleurs verte, jaune et rouge
indiquent respectivement la croûte supérieure, la croûte inférieure et le manteau supérieur. La géométrie du
modèle type est identique à celle du modèle HET dans le chapitre 4 (Figures 4.1 et 4.5 pages 106 et 111 et dans
la table 4.1 page 109).
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FIG. 5.5 Résultat de l’inversion avec une configuration poro-élastique à deux couches (deux paramètres libres),
proche de la configuration 3 de la figure 5.2. (Gauche) Résultats de l’inversion et schéma de la configuration
poro-élastique utilisée (voir la légende de la figure 5.4). (En haut à droite) Déplacements modélisés avec cette
configuration. (En bas à droite) Interférogramme résiduel entre les déplacements observés et modélisés (voir la
légende de la figure 5.1). La valeur de la réduction de variance indiquée en haut de l’interférogramme montre
que seulement environ 44% du signal observé est reproduit par cette configuration.
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FIG. 5.6 Résultat de l’inversion avec un configuration poro-élastique à deux couches, quatre quadrants et
avec une zone de faille superficielle (huit paramètres libres). (Gauche) Résultats de l’inversion et schéma de
la configuration poro-élastique utilisée (voir la légende de la figure 5.4). (En haut à droite) Déplacements
modélisés avec cette configuration. (En bas à droite) Interférogramme résiduel entre les déplacements observés
et modélisés (voir la légende de la figure 5.1). La valeur de la réduction de variance indiquée en haut de
l’interférogramme est légèrement plus élevée que celle de la figure 5.5, mais elle montre toujours qu’environ la
moitié du signal observé n’est pas reproduite par cette configuration.
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FIG. 5.7 Résultat de l’inversion avec une configuration poro-élastique à cinq couches et quatre quadrants (vingt
paramètres libres). (Gauche) Résultats de l’inversion et schéma de la configuration poro-élastique utilisée (voir
la légende de la figure 5.4). (En haut à droite) Déplacements modélisés avec cette configuration. (En bas à
droite) Interférogramme résiduel entre les déplacements observés et modélisés (voir la légende de la figure 5.1).
La valeur de la réduction de variance indiquée en haut de l’interférogramme est similaire à celle donnée dans
la figure 5.6, alors que la configuration est plus complexe.
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FIG. 5.8 Résultat de l’inversion avec une configuration poro-élastique à deux couches et avec une zone de faille
en quatre quadrants (dix paramètres libres). (Gauche) Résultats de l’inversion et schéma de la configuration
poro-élastique utilisée (voir la légende de la figure 5.4). (En haut à droite) Déplacements modélisés avec cette
configuration. (En bas à droite) Interférogramme résiduel entre les déplacements observés et modélisés (voir
la légende de la figure 5.1). La valeur de la réduction de variance indiquée en haut de l’interférogramme est
la plus importante (Figures 5.5, 5.6 et 5.7), mais l’amélioration apportée est minime quand on la compare à
la complexité de la configuration. Les déplacements modélisés sont également présentés dans la figure 5.3
(configuration 5).
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dans le premier kilomètre de la croûte afin d’expliquer les ruptures observées en surface, ce qui aura
une conséquence directe sur la modélisation poro-élastique.
Pour aboutir à des solutions permettant d’améliorer la réduction de variance, il est nécessaire de
différencier les zones poro-élastiques selon les quadrants cosismiques de changement de pression.
On aboutit alors à des écarts ∆ν plus élevés dans les quadrants situés vers le nord. Cependant, ce
type de configuration ne s’appuie pas sur des considérations géologiques et il est difficile de relier ces
écarts à des paramètres physiques mesurables in-situ. Les figures 5.6, 5.7 et 5.8 montrent que, pour
des configurations complexes, l’effet poro-élastique a tendance à se concentrer près de la faille dans
la partie superficielle de la croûte, alors qu’en profondeur il a tendance à s’étendre sur une plus grande
zone. En revanche, la zone de faille nécessaire pour améliorer la réduction de variance de quelques
pourcents possède des dimensions difficilement acceptables pour la région (6 km au lieu d’environ
1 km). Des zones de faille de dimensions plus faibles n’ont pas de conséquences significatives sur la
déformation en surface.
La figure 5.7 présente une configuration en cinq couches poro-élastiques pour la croûte supérieure.
L’inversion aboutit alors à une deuxième couche ayant un fort écart ∆ν, ce qui pourrait être interprétée
comme une couche fortement saturée en fluide. Cependant, ce type de résultat est similaire à celui
obtenu avec la configuration 4 (Figure 5.2) et pourrait être dû au fait que le problème soit mal contraint
(plusieurs solutions optimisées possibles).
5.1.5 Interprétations
Concernant la réduction de variance, la plus forte valeur reste inférieure à 70% (Figure 5.8 et
configuration 5 dans la figure 5.3) alors que la configuration est construite afin de s’adapter aux
hétérogénéités du signal observé. De plus, le résultat de l’inversion donne des écarts ∆ν plutôt aber-
rants (valeurs de l’ordre de 0,2) comparés à ceux utilisés dans la littérature. Ceci nous montre soit
les limites de la méthode d’inversion cosismique et d’estimation de l’effet poro-élastique (voir sec-
tion 3.1.2 page 69), soit le caractère peu réaliste des hypothèses effectuées.
Tout d’abord, nous avons déjà évoqué le fait que la distribution des glissements près de la surface
doit avoir une influence non négligeable sur les conditions hydrologiques, ce qui n’est pas calculé de
Temps après le séisme du 17 juin 2000 (s)



















































FIG. 5.9 Niveau d’eau en fonction du temps dans le puit de Hallstun (HR-19) qui se situe à moins de 6 km de
l’épicentre du séisme du 17 juin 2000 (quadrant sud-ouest en extension). La courbe de droite est un agrandis-
sement de celle de gauche. Figure d’après les données de Björnsson et al. (2001).
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manière fine dans la procédure d’inversion du chapitre 4 (voir les conclusions de ce même chapitre).
Ensuite, rien ne prouve que l’estimation de la relaxation poro-élastique complète présentée dans
la section 3.1.2 (page 69) soit valide avec des écarts ∆ν hétérogènes. L’intervalle de temps considéré
peut de plus être plus court que le temps nécessaire pour obtenir une relaxation complète, ce qui
contredit une hypothèse forte de ce calcul.
Enfin, l’aspect temporel est complètement ignoré dans la méthode utilisée. En effet, les deux
premiers jours de relaxation après le séisme du 17 juin ne sont pas pris en compte alors que les
déformations dans les premières heures sont les plus importantes (Björnsson et al. 2001; Jónsson
et al. 2003). La figure 5.9 illustre cet effet rapide au niveau d’un puit (HR-19) situé dans le quadrant
extensif au sud-ouest de la faille du 17 juin. Quand ce puit est comparé aux autres exploitations
géothermiques, dont les variations sont présentées par Björnsson et al. (2001), on s’aperçoit que la
porosité semble être plus forte (relaxation plus rapide) dans son voisinage, ce qui est en contradiction
avec le résultat de la figure 5.8. Ceci remet en question la méthode décrite dans la section 3.1.2
(page 69) et mes résultats renforcent donc les conclusions de Jónsson et al. (2003) concernant l’origine
temporelle éventuelle de l’hétérogénéité du signal observé (Figure 5.1). Il serait donc plus judicieux
à l’avenir d’envisager des méthodes de calcul permettant la résolution rigoureuse des équations de la
poro-élasticité (relation (3.18) page 70).
5.1.6 Conclusions
Une étude plus poussée de la relaxation poro-élastique a permis de reproduire les résultats de Jóns-
son et al. (2003) et le caractère poro-élastique du signal observé sur l’interférogramme T95 est bien
confirmé. Cependant, l’impossibilité de mieux expliquer les détails du signal avec des configurations
raisonnables montre que cette approche possède de nombreuses limitations.
En ce qui concerne la méthode, on ne fait que modéliser de manière simpliste les glissements
superficiels alors qu’il semble qu’ils soient prépondérants pour cette étude. Au niveau des hypothèses,
le fait de ne pas tenir compte de l’aspect temporel peut fortement biaiser les résultats. En effet, on
suppose ici implicitement que les différents rééquilibrages de pression se font simultanément, alors
que la dissymétrie du signal serait déjà une preuve du contraire.
Il serait donc intéressant d’effectuer ce genre d’étude avec des modèles prenant en compte l’aspect
temporel de la relaxation poro-élastique. C’est dans ce cas que l’utilisation de la méthode des éléments
finis pourrait s’avérer déterminante (Masterlark 2003). De plus, comme nous l’avons évoqué dans la
section 4.6 (page 137), cette méthode permettrait également une analyse plus fine des glissements
superficiels, ce qui serait un plus indéniable pour l’étude des effets post-sismiques à court terme dans
un milieu poreux.
5.2 Analyse des déformations post-sismiques à long terme
Après les déformations rapides des premières semaines entraînées par la relaxation poro-élastique,
nous allons nous intéresser maintenant aux autres processus responsables des déplacements en sur-
face à plus long terme. Le but principal est d’examiner les hypothèses pouvant avoir une influence
sur une étude post-sismique. Pour cela, je vais utiliser les mesures GPS décrites par Árnadóttir et al.
(2005a), qui sont constituées de 36 vecteurs vitesse post-sismiques enregistrés entre 2000 et 2001 et
de 52 vecteurs vitesse entre 2001 et 2004 (Figure 5.10). Nous reviendrons dans un premier temps sur
l’étude de Árnadóttir et al. (2005a) qui nous permettra d’illustrer une hypothèse cruciale pour l’ana-
lyse de toute déformation post-sismique. Puis nous conclurons sur l’influence que les hétérogénéités
lithosphériques peuvent avoir sur l’étude d’un processus visco-élastique.
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FIG. 5.10 Vitesses mesurées par GPS (flèches noires avec ellipse à 68% de confiance) pour la période 2000-
2001 (A) et 2001-2004 (B). Les étoiles indiquent l’épicentre des séismes du 17 (vers l’est) et du 21 juin (vers
l’ouest). Pour la période 2000-2001, les vitesses déduites du modèle poro-élastique de Jónsson et al. (2003)
























Croûte inférieure et poro-élasticité
Manteau supérieur et poro-élasticité
Croûte inférieure
Manteau supérieur
FIG. 5.11 Influence des hypothèses post-sismiques sur
l’estimation de la viscosité crustale et mantellique par
l’utilisation des vitesses horizontales mesurées par GPS
entre 2000 et 2001. Pour les courbes rouges, c’est la vis-
cosité du manteau supérieur qui est libre et ηci = 1019
Pa.s, alors que c’est l’inverse pour les courbes bleues.
Les courbes en pointillés sont obtenues en prenant les
mesures GPS sans correction de l’effet poro-élastique
estimé par Jónsson et al. (2003).
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5.2.1 Le caractère simultané des processus post-sismiques
Problématique
Pendant très longtemps, l’étude des mouvements post-sismiques s’est effectuée en tenant compte
d’un seul type de processus pour un temps caractéristique donné. Depuis peu, il est reconnu que
ce type d’approche ne convient pas toujours pour pouvoir expliquer toute la complexité d’une dé-
formation post-sismique. Freed et al. (2006) ont montré par exemple que, dans le cas du séisme de
Denali (Alaska, État-Unis d’Amérique) de novembre 2002, les processus conjugués d’afterslip, de
flux visqueux et de relaxation poro-élastique sont nécessaires pour reproduire au mieux les déforma-
tions observées. Cependant, ces auteurs considèrent les déformations post-sismiques à court terme
simplement pour leur effet en surface, et ils les soustraient des mesures à long terme. Le risque de ce
genre de procédé est d’introduire des erreurs supplémentaires, surtout quand la deuxième étude est
effectuée avec un modèle différent de la première. De plus, les modifications de l’état de contrainte à
court terme ne sont pas prises en compte, or celles-ci pourraient avoir une influence non négligeable.
En effet, si les conditions initiales pour le processus à long terme ne sont pas valides, il sera difficile
d’estimer précisément les paramètres des modèles étudiés.
Illustration
Les méthodes numériques à ma disposition ne me permettent pas, pour le moment, de traiter
simultanément plusieurs processus post-sismiques (poro-élastique, afterslip et visco-élastique par
exemple). Afin d’illustrer l’importance de la prise en compte de cet effet simultané, je vais donc
simplement présenter une étude visco-élastique de type Maxwell de la déformation suivant la crise
de juin 2000 en incluant ou non la relaxation poro-élastique en utilisant la méthode décrite dans la
section 3.1.2 (page 69).
La figure 5.11 donne le résultat pour la période 2000-2001 d’une étude similaire à celle présentée
dans la section 3.3 (page 92) en utilisant le modèle de Árnadóttir et al. (2005a) (Figure 2.17 page 54).
La solution qui tient compte de la correction poro-élastique de Jónsson et al. (2003) sur les données
est assez similaire aux résultats de Árnadóttir et al. (2005a) avec deux jeux de paramètres optimisés.
Le premier utilise une viscosité d’environ 3.1018 Pa.s pour la croûte supérieure et de 1019 Pa.s pour le
manteau et c’est l’inverse pour le second. La solution sans les corrections poro-élastiques donne un
premier jeu sensiblement identique avec une valeur un peu moindre pour la croûte supérieure, alors
que le second jeu aboutit à une viscosité pouvant varier de 5.1017 à 1018 Pa.s pour le manteau. On
a donc une viscosité plus réduite. Certes, la différence reste cohérente avec les études précédentes
concernant l’estimation de la viscosité mantellique (voir le chapitre 1 page 31), mais il faut prendre
également en considération le fait que, d’après les conclusions de la section 5.1, la correction poro-
élastique a toutes les chances de contenir des erreurs qui pourraient peser sur ce résultat. Pour ma part,
j’estime qu’il est nécessaire de développer des modèles prenant en compte simultanément les divers
processus étudiés afin de déterminer de manière rigoureuse les processus prédominants et ainsi de les
inclure dans l’estimation des paramètres associés.
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5.2.2 Influence des hétérogénéités sur les déformations visco-élastiques
Problématique
Nous avons pu estimer dans le chapitre 4 l’influence des hétérogénéités dans la répartition des
paramètres élastiques et dans la géométrie du modèle. La question se pose également concernant
l’influence qu’elles peuvent avoir sur les vitesses de déformation observées en surface dues à une
relaxation visco-élastique suivant la crise. De plus, Masterlark et al. (2001) ont montré que le fait
d’utiliser une distribution de glissement avec un modèle différent de celui utilisé pour l’obtenir pou-
vait avoir des conséquences non négligeables. Il est donc intéressant de refaire l’étude exposée par
Árnadóttir et al. (2005a) en appliquant cette fois-ci la distribution de glissement adaptée au modèle
hétérogène considéré. La méthode utilisée ici est identique à celle décrite dans la section 3.3.
Résultats
Le premier résultat concerne les valeurs de χ2 en fonction de la viscosité de la croûte inférieure et
du manteau. La figure 5.12 montre les résultats obtenus avec les modèles HOM, HET et ISL1, selon
la période et la partie de la lithosphère considérées. Il est à noter que les résultats pour les modèles
HOF et HEF ne sont pas représentés car ils sont très similaires à ceux obtenus respectivement avec
les modèles HOM et HET. Les différentes hypothèses ne semblent pas avoir d’influence significative
sur l’estimation de la viscosité associée à la croûte inférieure. En revanche, en ce qui concerne le
manteau, l’hypothèse qui prédomine dans l’estimation de sa viscosité est la variation de l’épaisseur
des couches rhéologiques (modèle ISL1 comparé au modèle HOM). On obtient donc un résultat dif-
férent de celui présenté dans le chapitre 4, où cette hypothèse était négligeable. D’après la figure 5.12,
les viscosités crustale et mantellique sont d’environ 1019 Pa.s, ce qui est différent des résultats de la
section précédente. Mon hypothèse est que cette différence provient de l’adéquation entre les distri-
butions de glissements et les modèles utilisés. En effet, dans les modèles HOM, HET, et ISL1, les
distributions utilisées proviennent de l’inversion cosismique effectuée avec ces même modèles, alors
que le cas présenté dans la section 5.2.1 utilise la distribution issue du modèle HOM avec un modèle
identique à celui de Árnadóttir et al. (2005a). Bien entendu, pour supposer tout ce qui précède, je me
fonde sur la période 2001-2004, car l’autre période (2000-2001) est trop perturbée par la relaxation
poro-élastique dont on n’essaie pas de corriger les effets dans cette étude. De plus, l’effet simultané
d’éventuels phénomènes d’afterslip n’est pas considéré puisque le but est d’effectuer une étude com-
parative seulement dans le domaine visco-élastique. On remarquera enfin que l’influence d’un modèle
hétérogène est ici moindre que celle présentée dans la section 3.3 (losange bleu dans la figure 3.23
page 97). Cela illustre encore une fois l’importance du choix de la distribution de glissement. En ef-
fet, dans la section 3.3, le modèle est hétérogène alors que la distribution de glissement est issue d’un
modèle homogène. Toutes ces considérations renforcent la conclusion de Masterlark et al. (2001) sur
la cohérence nécessaire entre les glissements et les modèles utilisés.
Le deuxième résultat porte sur les conséquences en terme de répartition de contrainte. La fi-
gure 5.13 donne un aperçu des changements de contrainte de Coulomb selon le modèle considéré.
Ce calcul a été effectué avec la relation (3.24) en fixant le coefficient de frottement µ = 0,75 et le
coefficient de Skempton B = 0,5 (page 71), mais les résultats sont similaires avec la formulation en
contrainte normale du calcul des contraintes de Coulomb. Seul le seuil à 10 kPa (0,1 bar) est indiqué
car les séismes sont favorisés à l’intérieur de cette ligne d’iso-contrainte (Stein 1999). La viscosité est
la même pour tous les modèles afin de comparer les différents modèles. On remarque que le modèle
ISL1 a des répercutions plus conséquentes que dans le cas cosismique (Figure 4.23 page 135), surtout
entre 5 km et 10 km de profondeur. L’hypothèse de variation de la rigidité lithosphérique avec la
profondeur (modèle HET) demeure également importante.
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Conclusions
Tout d’abord, dans le cas d’une relaxation visco-élastique de type Maxwell, les hétérogénéités
lithosphériques sont à prendre en considération pour l’étude des déformations en surface, ainsi que
pour la répartition des contraintes. Le modèle HET en couches horizontales se démarque du modèle
homogène comme c’était le cas dans la phase cosismique. La différence avec cette dernière consiste
en une influence prépondérante du modèle ISL1, donc de la géométrie de la croûte islandaise, dans
l’étude de la phase post-sismique.
Enfin, le fait qu’il est important d’utiliser une distribution de glissement adaptée au modèle consi-
déré (Masterlark et al. 2001) est ici confirmé. La valeur optimisée des viscosités crustale et mantel-



































































































FIG. 5.12 Influence par rapport au modèle homogène (HOM en noir) de la rigidification de la lithosphère en
fonction de la profondeur (HET en bleu) et des hétérogénéités horizontales (ISL1 en rouge) sur l’estimation
de la viscosité crustale (à gauche) et mantellique (à droite) par l’utilisation des vitesses horizontales mesurées
par GPS entre 2000 et 2001 (en haut) et entre 2001 et 2004 (en bas). Les lignes en pointillés indiquent les
limites à 68% de confiance à partir desquelles les valeurs de χ2 sont si élevées que l’on peut considérer que les
vitesses modélisées sont différentes de manière significative des vitesses obtenues avec les viscosités donnant
un χ2 minimisé. Il est à noter que quand la viscosité mantellique varie la viscosité crustale est fixée à 1019 Pa.s,
et inversement.
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FIG. 5.13 Contours pour un changement positif de 10 kPa dans les contraintes de Coulomb à différentes
profondeurs après quatre ans de relaxation visco-élastique à la suite de la crise de juin 2000. Le calcul est
effectué pour des failles décrochantes dextres, verticales et orientées N-S (en noir, le résultat du calcul pour
le modèle homogène HOM ; en bleu et en rouge pour les modèles hétérogènes HET et ISL1 respectivement).
Dans tous les cas, la viscosité crustale et mantellique est fixée à 1019 Pa.s (valeurs proches de la solution
optimisée). Les segments rouges indiquent la position des failles. La côte islandaise est représentée par la ligne
noire épaisse. Le cadre vert indique les limites approximatives de la zone sismique sud islandaise (SISZ). Les
points représentent les répliques relocalisées par Hjaltadóttir et al. (2005) en utilisant la méthode développée
par Slunga et al. (1995) s’étant produites entre le 17 juin et le 31 décembre 2000.
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5.3 Étude de la sismicité
Ce qui a été présenté jusqu’à maintenant reflète bien la stratégie communément appliquée dans
la majeure partie des études géophysiques : les événements sismiques majeurs en constituent le point
central et le reste de la sismicité n’a qu’un rôle de révélateur (plan de faille ayant joué, régime de
contrainte de la zone. . .). Dans cette section, nous allons vérifier s’il est valide ou non de supposer
que l’influence de la sismicité est minime, ou bien si elle joue au contraire un rôle plus important
dans l’étude d’une crise et de ses conséquences, comme le laissent penser les dernières études sur le
sujet (Helmstetter et al. 2005). Nous verrons dans un premier temps que cette sismicité peut être plus
qu’un révélateur des zones qui sont sous l’influence d’un processus physique, puis nous étudierons
l’influence qu’elle peut avoir sur les études que nous avons déjà effectuées.
5.3.1 Relation entre sismicité et variation des contraintes de Coulomb
Dans la section 3.1.2, nous avons vu qu’une corrélation spatiale entre les changements de taux de
sismicité et de contraintes de Coulomb (∆CFS) a été observée par la majorité des auteurs (King et al.
1994; Stein et al. 1997). Je vais maintenant tenter d’aller un peu plus loin dans ce raisonnement et
proposer d’utiliser la sismicité et le calcul des contraintes de Coulomb afin d’estimer la validité d’un
modèle. Avant de continuer dans cette voie, nous allons tout d’abord comparer les différentes manières
existantes permettant de calculer ∆CFS. Pour cela, j’ai exclusivement utilisé la formulation (3.24)
en contrainte moyenne (page 71) car les études présentées dans les sections 4.5.2 (page 134) et 5.2.2
(page 153) ont montré qu’il n’y avait pas de différences notables quand on utilise la formulation (3.26)
en contrainte normale (page 72). Précisons que les coefficients de frottement µ et de Skempton B sont
fixés respectivement à 0,75 et à 0,5 comme dans les études précédentes.
Passons à présent à la description des différentes méthodes de calcul. La première consiste à cal-
culer les changements de contrainte de Coulomb sur la faille ayant une orientation optimisée due à
l’action supplémentaire des contraintes régionales. Le détail de la méthode est rappelé dans la sec-
tion 3.1.2 (page 71) et les contraintes régionales pour la zone sismique sud islandaise (SISZ) sont
déduites des études récapitulées dans la première partie du chapitre 2 (page 42). L’orientation de
l’axe principal en compression est NE-SO et l’amplitude est fixée à 10 MPa (King et al. 1994). La
deuxième méthode consiste à calculer ∆CFS selon le mécanisme historique prépondérant dans la
région. C’est ce qui a été fait dans les sections 4.5.2 (page 134) et 5.2.2 (page 153) en effectuant le
calcul sur des failles verticales orientées N-S et en décrochement dextre. La dernière méthode consiste
à utiliser les informations fournies par le réseau de surveillance sismique islandais qui nous donne le
mécanisme au foyer de chaque séisme, en plus de sa localisation. Le calcul peut donc être effectué
directement sur ces mécanismes.
Pour estimer l’influence de ces différentes méthodes ainsi que des hétérogénéités traitées dans les
sections et les chapitres précédents, les différents calculs de ∆CFS ont été appliqués aux séismes de
magnitude MW supérieure à zéro et s’étant produit entre les séismes du 17 juin et du 21 juin 2000.
Cette sélection représente un total de 3 378 séismes, ce que nous avons réduit à un nombre de 2 706
séismes sur des critères de précision suffisante sur l’étude des sismogrammes (nombre de polarités
supérieur à un et nombre d’amplitudes utilisées supérieur à deux). Il est à noter que le catalogue utilisé
pour effectuer cette sélection contient uniquement les séismes non relocalisés car les mécanismes au
foyer ne sont pas encore disponibles pour ceux qui ont été relocalisés par la méthode développée par
Slunga et al. (1995). Il sera donc nécessaire de réitérer ces calculs quand le catalogue sera complet.
La figure 5.14 présente, selon la méthode et le modèle utilisé, le pourcentage de répliques qui
ont pu être déclenchées par une augmentation statique des contraintes de Coulomb (c’est-à-dire, si le
séisme se situe à l’intérieur du seuil de 10 kPa). La première conclusion est le fait que les hétérogé-
Chapitre 5 – Estimation de l’aléa sismique dans la zone sismique sud islandaise 157
néités introduites par l’utilisation des modèles HET et ISL1 n’ont pas de conséquences majeures sur
ce calcul. Cela semble aller à l’encontre du résultat de la section 4.5.2 (page 134), mais je dirais plutôt
que, sur l’ensemble des séismes considérés, seule une petite partie doit se trouver dans la zone cou-
verte par les modèles hétérogènes et non par le modèle homogène. La deuxième conclusion porte sur
la validité du calcul par la méthode des failles ayant une orientation optimisée. En effet, le faible score
comparativement aux autres méthodes suggère que les contraintes régionales utilisées sont erronées
ou bien que l’utilisation d’une telle méthode n’est pas appropriée en raison du contexte mécanique de
la SISZ. La première hypothèse ne semble pas pouvoir être retenue, en tout cas concernant l’orien-
tation des contraintes régionales, car un autre calcul effectué avec une valeur différente (direction
N60˚E de l’axe principal de compression) aboutit au même résultat. L’amplitude de ces contraintes
a au contraire une grande influence (Figure 5.14) et une estimation plus précise de sa valeur serait
nécessaire pour l’application de cette méthode. La deuxième suggestion est en revanche très plausible
car la méthode fait l’hypothèse qu’il existe une infinité d’orientations possibles pour les micro-failles
régionales alors que la SISZ a tendance à contenir surtout des failles verticales orientées N-S (voir la
première partie du chapitre 2 page 42). Cette remarque est renforcée par la troisième conclusion que
l’on peut tirer de la figure 5.14 : que l’on utilise le mécanisme historique prédominant ou bien les mé-
canismes au foyer estimés, les résultats sont identiques. La deuxième méthode présentée (mécanisme
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FIG. 5.14 Histogramme représentant le pourcentage de répliques se trouvant dans une zone d’accroissement
de la contrainte de Coulomb d’une valeur de 10 kPa. Le calcul est effectué avec les modèles HOM, HET
et ISL1. (Gauche) Calcul sur la faille ayant une orientation optimisée avec ou sans prise en compte d’une
contrainte régionale de 10 MPa en compression selon un axe à 45˚E. (Centre) Calcul sur une faille verticale
en décrochement dextre orientée N-S. (Droite) Calcul selon les mécanismes au foyer déreminés par l’IMO
(Icelandic Meteorological Office).
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Il faut préciser que cela est vrai pour ce calcul statique mais que serait à vérifier pour des calculs qui
prendraient en compte l’aspect dynamique.
Le cas présenté ci-dessus est limité et ne constitue qu’un exemple préliminaire de l’intérêt de ce
type de calcul. En effet, le principal problème de cet exemple est le fait de négliger le déclenchement
dynamique possible des séismes (par des ondes sismiques ou la relaxation post-sismique) alors que
le calcul est effectué pour une période de 3,5 jours. Quand ces autres processus auront été inclus dans
le calcul (ce qui n’a pas été effectué dans mes travaux par manque de temps), le score calculé avec la
méthode des mécanisme au foyer estimés (ou bien l’utilisation du mécanisme historique prédominant
puisqu’il semble être suffisant) permettra d’avoir une estimation sur la validité du modèle étudié.
Plus le score sera élevé, meilleur sera l’accord entre les processus considérés et le déclenchement
des séismes. Par exemple, les résultats de la figure 5.14 nous montrent qu’à peine 50% des répliques
peuvent être expliquées par l’augmentation cosismique des contraintes dues au séisme du 17 juin.
On peut donc conclure que d’autres processus dynamiques sont nécessaires. Le modèle statique n’est
donc pas valide pour expliquer les répliques sur plus de trois jours, ce qui est un résultat rassurant car
le contraire aurait été très étonnant.
5.3.2 Influence de la sismicité sur l’estimation de l’aléa sismique
Comme je l’ai évoqué précédemment, la majorité des études cosismiques et post-sismiques suite
à une crise sont menées sans tenir compte de la sismicité hors événements majeurs (MW ≥ 6). Par
exemple, dans l’inversion cosismique menée par Pedersen et al. (2003) (ainsi que dans le chapitre 4) et
dans le calcul des contraintes de Coulomb, les répliques de la crise principale sont considérées comme
négligeables. Cependant, des études récentes comme celle de Helmstetter et al. (2005) remettent en
question les hypothèses de ce type. Nous allons voir ce qu’il en est pour la crise de juin 2000 survenue
dans la zone sismique sud islandaise (SISZ).
En utilisant les informations sur la sismicité déduites du réseau de surveillance sismique islandais
(localisation, mécanisme au foyer, magnitude. . .), j’ai calculé les déformations entraînées par chaque
séisme de magnitude MW supérieure à zéro sur une période de plus de 6 mois (du 17 juin au 31 dé-
cembre 2000). Pour cela, j’ai utilisé le code semi-analytique PSGRN/PSCMP (Wang et al. 2006) qui
m’a permis, en utilisant le modèle HET, de traiter « rapidement » (en environ 1 mois de calcul avec un
PC Pentium4 ayant une fréquence d’horloge de 3,0 GHz) les 14 388 événements considérés. Vu la ré-
partition des séismes dans la SISZ et au delà, il aurait été plus réaliste d’utiliser le modèle ISL1, mais
dans ce cas le gain en temps avec PSGRN/PSCMP aurait été nul par rapport à la solution TECTON
et le calcul ne serait pas encore terminé au moment où j’écris ces lignes. Comme le but est d’avoir un
résultat préliminaire pour évaluer l’intérêt de ce genre de calcul, la différence entre les deux modèles
reste secondaire, surtout si l’on se rappelle qu’une des conclusions du chapitre 4 est le fait que, pour
le cas cosismique, il y a une différence importante entre les résultats provenant des modèles HOM et
HET mais pas de différence significative entre ceux issus de HET et ISL1. Il est à noter également
que le catalogue de sismicité utilisé est encore une fois celui contenant uniquement les séismes non
relocalisés (pour la même raison que celle évoquée dans la section précédente) et que cette étude sera
éventuellement à refaire pour les parties qui n’aboutissent pas à des conclusions sans équivoque.
La figure 5.15 présente les déformations en surface résultant de ce calcul en considérant deux
périodes différentes. On remarque que les déplacements engendrés par la sismicité pendant la période
couverte par l’interférogramme T95 restent effectivement inférieurs à l’incertitude associée à la me-
sure dans la majeure partie de la zone étudiée. Il existe un maximum de plus de 3 cm mais il est
situé au niveau de Hengill, donc en dehors de la zone d’étude. Cependant, ces déplacements peuvent
atteindre jusqu’à 2,5 cm dans des zones étroites situées près de la faille du 21 juin. Ceci ne devrait
pas avoir d’influence sur une inversion cosismique avec les données InSAR car la surface concernée
est minime et aura peu de poids sur le reste des points de mesure. À la rigueur, les glissements su-
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perficiels pourraient être affectés mais cela n’aura d’importance que dans le cas d’une étude fine de
la zone de rupture en surface. En revanche, si une mesure GPS est effectuée dans une zone de forts
déplacements, l’impact sera plus important car le nombre de mesures est moins élevé que dans le cas
d’un interférogramme. Dans l’inversion conjointe du chapitre 4, cette erreur ne devrait pas poser de
problème, mais cela pourrait expliquer les curieux résultats obtenus pour la faille du 21 juin avec l’in-
version des seules données GPS. La deuxième période présentée dans la figure 5.15 s’étend jusqu’à
la fin de l’année 2000. Les déplacements en surface dans ce cas vont jusqu’à un maximum de 4 cm,
et les zones de forts déplacements sont plus nombreuses. Dans le cadre d’une étude post-sismique, il
serait intéressant de s’assurer que les mesures GPS ne sont pas effectuées dans une zone de ce type
ou bien que les modèles prennent en compte les répliques les plus importantes.
La figure 5.16 indique les modifications du champ de pression de la SISZ dues à la sismicité entre
le 17 juin et le 24 juillet 2000 (période pendant laquelle se produit la relaxation poro-élastique). Quand
on compare ces résultats aux changements de pression entraînés par les deux séismes principaux de
la crise (Figure 5.17), on peut conclure qu’il n’y a pas d’influence significative de la sismicité sur la
relaxation poro-élastique. En revanche, on ne peut pas en dire autant concernant les changements de
contrainte de Coulomb. La figure 5.18 montre dans un premier temps que l’effet de la sismicité est
non négligeable et que les zones où ∆CFS est supérieur à 10 kPa représentent en surface environ
le quart des zones obtenues dans le calcul cosismique (Figure 4.23 page 135). Deuxièmement, on
remarque que cette augmentation se produit essentiellement dans les premières minutes suivant le
séisme du 17 juin 2000 (ce qui correspond aux plus grosses répliques de magnitude MW ≥ 4) et que
par la suite la contribution de la sismicité devient minime. Troisièmement, on note l’existence d’une
direction préférentielle de l’est vers l’ouest pour les contraintes générées par la sismicité. On peut
donc parler d’une migration d’est en ouest du transfert des contraintes qui reste à expliquer. Enfin, le
résultat le plus important concerne la période du 17 juin au 21 juin 2000 : ces zones d’augmentation
englobent au moins la moitié de la faille présumée du séisme du 21 juin et cela jusqu’à une profondeur
de plus de 10 km. Les répliques du 17 juin apparaissent donc comme un candidat plausible pour un
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FIG. 5.15 Norme du vecteur déplacement en surface dû à la sismicité (hors événements majeurs) entre le
17 juin et le 24 juillet 2000 (à gauche) et entre le 17 juin et le 31 décembre 2000 (à droite). Les segments rouges
indiquent la position des failles du 17 et du 21 juin 2000 (de droite à gauche). La côte islandaise est représentée
par la ligne noire épaisse. Les triangles bleus indiquent la position des stations GPS (Árnadóttir et al. 2006).
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FIG. 5.16 Changements de pression à 4 km de profondeur entraînés par la sismicité (hors événements ma-
jeurs) entre le 17 juin et le 24 juillet 2000. Les segments rouges indiquent la position des failles du 17 et du
21 juin 2000 (de droite à gauche). La côte islandaise est représentée par la ligne noire épaisse.
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FIG. 5.17 Changements de pression à 4 km de profondeur entraînés par le séisme du 17 juin (à gauche) et celui
du 21 juin 2000 (à droite) en utilisant la solution du modèle HET. Les segments rouges indiquent la position
des failles du 17 et du 21 juin 2000 (de droite à gauche). La côte islandaise est représentée par la ligne noire
épaisse.
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FIG. 5.18 Contours pour un changement positif de 10 kPa de la contrainte de Coulomb dû à la sismicité à
différentes profondeurs. Le calcul est effectué pour des failles décrochantes dextres, verticales et orientées N-S,
sur une durée de 10 minutes après le séisme du 17 juin 2000 (à gauche) et entre le 17 juin et le 31 décembre 2000
(à droite). Les segments rouges indiquent la position des failles du 17 et du 21 juin 2000 (de droite à gauche). La
côte islandaise est représentée par la ligne noire épaisse. Le cadre vert indique les limites approximatives de la
SISZ. Les points représentent les répliques non relocalisées s’étant produites entre le 17 juin et le 21 juin 2000
(à gauche) et entre le 17 juin et le 31 décembre 2000 (à droite).
déclenchement du séisme du 21 juin et des calculs plus poussés seront donc nécessaires par la suite
pour analyser plus finement cette hypothèse.
5.4 Déclenchement des séismes dans le sud de l’Islande
5.4.1 Observations historiques
La direction privilégiée pour la migration des transferts de contrainte n’est pas uniquement mise
à jour par les séismes de petite taille (MW ≤ 6). Rappelons que les crises sismiques majeures de la
zone sismique sud islandaise (SISZ) ont souvent été constituées de séries ayant la même direction
de migration (Figures 5.19 et 2.8 page 46). Quel est donc le processus qui impose cette direction à
la sismicité (toutes magnitudes confondues) ? Les conclusions du chapitre 4 écartent la possibilité
d’une action cosismique. Les temps caractéristiques des processus post-sismiques à long terme ne
permettent pas non plus de les envisager. On peut également éliminer le phénomène d’afterslip car
les conséquences en terme de contrainte seront similaires au cas cosismique (symétrie spatiale). Il
ne reste plus donc que la relaxation poro-élastique, dont l’étude n’est pas possible dans ce contexte
pour le moment (voir les conclusions de la section 5.1), et le chargement de zone durant la phase
inter-sismique que nous allons analyser plus en détail.
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5.4.2 Influence des hétérogénéités sur la phase inter-sismique
Par un calcul simple, on peut répondre à la question de savoir si la contrainte accumulée pendant
la phase inter-sismique peut avoir ou non une influence sur le transfert de contrainte. Prenons une
taille caractéristique de la SISZ de l’ordre de 10 km (largeur de la zone) : la tectonique des plaques lui
impose une déformation annuelle de l’ordre de 1 cm et l’on peut donc estimer le taux de déformation
pour cette zone à environ 10−6 an−1. Si l’on suppose le module de cisaillement dans la lithosphère égal
à environ 30 GPa, on obtient alors un taux de contrainte de l’ordre de 10 Pa/jour. Il est alors évident
que le chargement tectonique n’a pas d’influence sur le transfert de contrainte quand on considère la
phase post-sismique à court terme. En revanche, sur une période équivalente au temps de récurrence
de la zone, c’est-à-dire environ 100 ans, l’augmentation de contrainte atteint une valeur de l’ordre de
300 kPa, ce qui est largement suffisant pour déclencher une séquence sismique. Considérons mainte-
nant un élément non négligeable dans ce calcul : la géométrie de la lithosphère au niveau de la SISZ.
L’amincissement de la croûte vers l’ouest conduit vraisemblablement, à une profondeur donnée, à
l’accroissement de la rigidité dans la même direction et donc à une accumulation des contraintes qui
ira dans le même sens. De plus, si l’on considère la croûte comme une plaque mince d’épaisseur va-
riable que l’on charge, la zone de plus faible épaisseur aura tendance à accumuler plus de contrainte.
Cette hétérogénéité au niveau de la lithosphère peut donc avoir pour conséquence de créer une dis-
symétrie dans la répartition des contraintes, ce qui favorisera la migration des séismes dans le sens
d’un accroissement. Pour vérifier si cette dissymétrie entraîne effectivement un écart significatif dans
la répartition des contraintes lors de la phase inter-sismique, nous allons procéder à un calcul préli-
minaire : prenons le modèle ICE1 décrit dans le chapitre 4 (Figures 4.1 page 106 et 4.4 page 108).
Nous modifions le maillage afin de pouvoir appliquer un chargement en extension dans la direction
102˚E en imposant une vitesse de 0,95 cm/an sur chaque côté (voir le chapitre 1 page 21). La surface
est considérée comme libre alors que les bords latéraux plutôt orientés vers le nord et le sud et le
fond du modèle sont en glissement libre selon un contact plan. Le calcul est effectué en considérant le
milieu comme élastique. C’est cette dernière hypothèse qui en fait un calcul préliminaire et qui selon
le résultat nécessitera ou non de tenir compte de l’aspect plastique et visqueux des parties inférieures
de la lithosphère.
La figure 5.20 montre la répartition des contraintes de Coulomb pour une faille verticale orientée
nord-sud en décrochement dextre au bout de 100 ans et à diverses profondeurs. L’écart entre les parties














FIG. 5.19 Migration vers l’ouest des séismes de magnitude MS = 6 ou plus ayant eu lieu dans la zone
sismique sud islandaise (SISZ) au cours des 300 dernières années.
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FIG. 5.20 Changements dans les contraintes de Coulomb pour une faille verticale orientée N-S en décroche-
ment dextre déduits du calcul simplifié de la phase inter-sismique sur une période de 100 ans. Les segments
rouges indiquent la position des failles du 17 et du 21 juin 2000 (de droite à gauche). La côte islandaise est
représentée par la ligne noire épaisse. Le cadre vert indique les limites approximatives de la SISZ. Le graphique
en haut à gauche correspond à une profondeur de 2 km, celui en haut à droite à une profondeur de 4 km, celui
en bas à gauche à une profondeur de 10 km et celui en bas à droite à une profondeur de 20 km.

























Ouest -> Est (km)
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FIG. 5.21 Influence de la géométrie des couches rhéologiques sur la répartition des contraintes de Coulomb à
4 km de profondeur. Le calcul des contraintes est effectué en considérant un mécanisme de type décrochement
dextre sur une faille verticale d’orientation N-S. Le contour noir indique un changement positif de 10 kPa de la
contrainte de Coulomb. Les segments rouges indiquent la position des failles du 17 et du 21 juin 2000 (de droite
à gauche). La côte islandaise est représentée par la ligne grise. Les points représentent les répliques relocalisées
par Hjaltadóttir et al. (2005) en utilisant la méthode développée par Slunga et al. (1995) s’étant produites
entre le 17 juin et le 21 juin 2000. L’étoile blanche indique la localisation de l’épicentre du séisme du 21
juin 2000. (A) Contribution de la géométrie en terme d’accumulation de contraintes de Coulomb sur 100 ans
de déformation inter-sismique. Cette contribution est obtenue par soustraction du champ de contrainte obtenu
avec le modèle HET au champ obtenu avec le modèle ICE1. (B) Combinaison de la contribution géométrique
lors de la phase inter-sismique et des conséquences du séisme du 17 juin 2000. Les contraintes obtenues sont la
somme de la contribution géométrique présentée en (A) et des contraintes entraînées par le séismes du 17 juin.
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est et ouest de la zone d’étude atteint jusqu’à 30 kPa dans les premiers kilomètres de la croûte avec
une accumulation vers l’ouest. Dans la croûte inférieure, la tendance s’inverse et l’accumulation se
produit plutôt vers l’est avec une plus grande amplitude de l’ordre de 60 kPa. Enfin, la répartition
semble se rééquilibrer à l’approche du manteau, en tout cas en ce qui concerne la SISZ. On peut en
conclure que la géométrie de la croûte sous un chargement inter-sismique peut expliquer au moins en
partie la tendance de la sismicité à migrer d’est en ouest (Figure 5.21). Des calculs plus rigoureux sont
cependant nécessaires pour conclure plus précisément sur son rôle dans les transferts de contrainte.
5.5 Conclusions
Bien que les études présentées dans ce chapitre sont le plus souvent des ébauches pour des travaux
plus conséquents qui devront être menées à bien dans le futur, plusieurs points sont à retenir et peuvent
avoir une importance significative dans l’évaluation de l’aléa sismique dans la zone sismique sud
islandaise, ainsi que dans d’autres endroits du globe où une étude similaire serait effectuée.
5.5.1 Influence des hétérogénéités sur la phase post-sismique
La phase du cycle dont l’étude est la plus complète concerne la relaxation post-sismique par un
processus visco-élastique. Dans ce cas, contrairement à la phase cosismique, la prise en compte de la
géométrie variable de la croûte a une influence non négligeable sur la répartition des contraintes de
Coulomb et une effet qui pourrait être conséquent sur l’estimation de la viscosité crustale et mantel-
lique.
Concernant ce dernier point, il existe d’autres problèmes plus conséquents à résoudre afin d’abou-
tir à une conclusion nette. En effet, il faudra à l’avenir considérer l’ensemble des processus post-
sismiques de manière simultanée et avoir à disposition des modèles temporels pour chacun d’eux.
Il ne sera ainsi plus nécessaire d’effectuer des corrections successives concernant les données afin
d’étudier un processus en essayant de tenir compte des effets entraînés par les autres phénomènes
post-sismiques. La précision sur les observations utilisées sera ainsi améliorée car, pour le moment,
ce genre de corrections augmente grandement leur degré d’incertitude. La méthode des éléments finis
pourra être d’une grande aide dans cette problématique.
Le processus d’afterslip étant similaire à la phase cosismique en ce qui concerne ses consé-
quences, seules les hétérogénéités verticales des paramètres rhéologiques (modèle HET) et l’inclusion
des zones de faille (modèle HEF) auront une importance significative.
Concernant la relaxation poro-élastique, le calcul avec une méthode élastique permet d’expli-
quer à peine 50% des déformations observées. Les hétérogénéités élastiques ne semblent pas avoir
d’influence significative lorsque l’on utilise cette méthode. C’est essentiellement ce processus qui né-
cessite une prise en compte de l’aspect temporel pour pouvoir inclure des hétérogénéités au niveau
des paramètres poro-élastiques et étudier la relaxation selon la séquence temporelle réelle des événe-
ments. C’est à ces conditions qu’il sera éventuellement possible d’expliquer la nature hétérogène des
signaux observés. De plus, une étude plus fine de la rupture des couches crustales superficielles serait
nécessaire car les glissements associés ont un rôle important dans la relaxation poro-élastique.
5.5.2 Conséquences des répliques
Les répliques, dont les effets ont été jusqu’à présent ignorés dans la littérature, ont une influence
non négligeable sur la répartition des contraintes. De plus, les déplacements engendrés peuvent per-
turber localement des points de mesure, ce qui peut entraîner, si ces points sont peu nombreux, une
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dégradation des solutions qui se fondent sur les déformations en surface (inversion cosismique de don-
nées GPS par exemple). Enfin, les répliques n’ont pas de conséquences significatives sur le champ de
pression.
5.5.3 Répartition et déclenchement des séismes
Le chargement inter-sismique avec une croûte à géométrie variable peut générer des écarts de
contraintes significatifs entre les extrémités de la zone sismique. Ce processus est le seul candidat
plausible, avec éventuellement la relaxation poro-élastique quand une étude temporelle aura été ef-
fectuée, à pouvoir expliquer la dissymétrie qui existe dans la répartition de la sismicité et sa migration
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That is not dead
Which can eternal lie
Yet with strange eons
Even death may die.
- The Call of Cthulhu -
H. P. LOVECRAFT
Il est maintenant temps de récapituler les divers points abordés au cours de cette étude et de
présenter les nouvelles voies à suivre. Je vais commencer par une section traitant des méthodes phy-
siques, ainsi que numériques, pour finir sur les problématiques liées à l’estimation de l’aléa sismique
dans le sud-ouest de l’Islande.
6.1 Considérations sur les méthodes physiques et numériques uti-
lisées et développées
6.1.1 L’inversion conjointe cosismique
Le processus d’inversion conjointe des données cosismiques InSAR et GPS développé par Peder-
sen et al. (2003) a été amélioré afin d’estimer la précision associée à la distribution de glissements
calculée. Ceci nous a permis d’évaluer l’influence des hypothèses effectuées dans différents modèles
concernant la zone sismique sud islandaise (SISZ) et ses alentours (voir la section 6.2 pour un récapi-
tulatif des résultats). Il reste cependant des points de détails qui méritent d’être analysés pour obtenir
une plus grande confiance concernant mes résultats.
Premièrement, une incohérence entre les données InSAR et GPS apparaît quand on les traite
séparément par l’inversion présentée dans le chapitre 4 (Figures 4.19 et 4.20 pages 128 et 129). Cette
divergence des résultats pose la question de la pertinence de l’utilisation conjointe de ces deux jeux
de données car, par exemple, quand on considère un modèle avec une rigidité croissante avec la
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profondeur, un approfondissement des glissements est observé sur la faille du 17 juin 2000 par les
deux inversions distinctes alors qu’il n’apparaît pas dans le cas de l’inversion conjointe. Je pense que
cette incohérence n’a pas de conséquences majeures sur les résultats, mais il serait bon de s’en assurer
en essayant de rendre les mesures plus précises. Plusieurs pistes seraient possibles pour cela :
– amélioration du traitement des données InSAR aux alentours de la faille (travaux en cours par
Kurt Feigl).
– meilleure estimation des conséquences des autres processus contenus dans les données GPS :
phase inter-sismique (comme le suggèrent les résultats de la section 5.4 page 161), répliques de
magnitude supérieure à trois (comme le montre la figure 5.15) page 159, crise volcanique dans
la région de Hengill en 1995 à l’ouest de la zone d’étude (Feigl et al. 2000). . .
– prise en compte de l’effet topographique dans la modélisation numérique car, bien que les
plaines du sud ne soient quasiment pas escarpées, il existe quelques points de mesures GPS qui
se situent sur des hauteurs et pourraient donc être affectés par un tel effet.
Deuxièmement, nous avons remarqué avec les modèles hétérogènes une augmentation des glis-
sements superficiels, ce qui peut avoir une importance dans le cadre de la relaxation poro-élastique
qui suit la crise (comme le suggère la section 5.1 page 150), sur les ruptures en surface et sur les
mesures proches de la faille. De plus, l’étude des conséquences en surface montre un désaccord entre
la modélisation par une dislocation plane et les fissures observées (Bellou et al. 2005; Clifton & Ei-
narsson 2005). Il serait donc intéressant d’inclure une couche sédimentaire et d’étudier la génération
des fissures par une dislocation plane située plus en profondeur, ceci afin de mieux contraindre cette
partie du modèle.
Je terminerai ces considérations sur le processus d’inversion avec un dernier jeu de données que
je n’ai pas eu l’occasion d’exploiter dans mes travaux : elle consiste en la mesure du niveau d’eau
dans les puits géothermiques qui se situent dans la zone d’étude (Björnsson et al. 2001). En effet, ces
mesures qui couvrent les phases cosismique et post-sismique peuvent nous renseigner sur les chan-
gements de pression qui se produisent dans la partie superficielle de la croûte (un changement de
1 m du niveau d’eau correspondant environ à un changement de pression de 10 kPa). Ces données
peuvent être incorporées simplement dans le processus d’inversion afin d’augmenter la contrainte sur
nos modèles. Bien entendu, il faut s’assurer que ces données soient cohérentes avec le reste des me-
sures utilisées, comme nous l’avons évoqué précédemment. Malheureusement, cette condition n’est
pas encore remplie (Figure 6.1) car les mesures n’ont pas été effectuées de manière systématique et
un traitement de ces données reste à faire pour les rendre exploitables. La figure 5.9 (page 149) nous
montre par exemple que, dans le cas du puit HR-19 (Hallstun) situé près de la faille du 17 juin, la pre-
mière mesure après la crise a été effectuée deux jours plus tard, ce qui masque une grande part du saut
cosismique en raison de l’effet de relaxation poro-élastique. Il faut donc prolonger exponentiellement
la courbe de la figure 5.9 pour avoir une bonne estimation du changement de pression cosismique, et
ce type de correction est à faire pour quasiment tous les puits.
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FIG. 6.1 Changements cosismiques du niveau d’eau
pour les puits géothermiques se situant dans la SISZ et
ses alentours en fonction de la distance les séparant de
l’épicentre des séismes du 17 juin 2000 (gauche) et du
21 juin 2000 (droite). Une valeur positive (partie grise)
sur l’axe des abscisses indique que le puits se situe dans
un quadrant de compression, une valeur négative (par-
tie blanche) correspondant à un quadrant de dilatation.
La courbe noire correspond aux valeurs obtenues avec
le modèle HET (couches horizontales et rigidification
croissante avec la profondeur). Les croix désignent les
valeurs mesurées dans les puits. Le code de couleur
indique la fréquence des mesures effectuées dans ces
puits. Par exemple, une croix rouge provient de la diffé-
rence entre une mesure effectuée quelques heures après
le séisme et une autre acquise un an ou plus auparavant.
HET
Puits avec moins d’une mesure par jour
Puits avec plus d’une mesure par jour
Puits avec plus d’une mesure par heure
Puits avec moins d’une mesure par an
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6.1.2 Changements de la contrainte de Coulomb et exploitation des répliques
Nous avons proposé dans la section 5.3.1 (page 156) un calcul sur les contraintes de Coulomb qui
peut permettre d’utiliser les répliques observées comme un estimateur de validité d’un modèle pro-
posé. En effet, plus le score de répliques expliquées (changement dans la contrainte de Coulomb supé-
rieur à environ 10 kPa) par ce modèle est élevé, meilleure est la confiance en ce même modèle. Pour le
cas cosismique uniquement, le score est d’environ 50%, ce qui nous montre qu’il faut nécessairement
inclure les processus dynamiques (propagation d’ondes sismiques, relaxation post-sismique. . .).
Nous avons pu voir également que la manière de calculer ces contraintes de Coulomb peut avoir
une influence non négligeable. Dans le cas de la SISZ, la meilleure approche semble être de calculer
ces contraintes sur les plans nodaux obtenus par le traitement des mesures issues des sismogrammes,
ou bien à la rigueur sur un plan vertical orienté N-S avec un glissement dextre, qui est le mécanisme
dominant dans cette région. Il est à noter qu’il est également possible par ce procédé de déterminer
entre les deux mécanismes équivalents fournis par l’étude des sismogrammes le plan favorisé par
l’accroissement des contraintes de Coulomb.
Enfin, j’estime que cette approche est prometteuse bien qu’il reste des analyses supplémentaires
à effectuer comme l’inclusion de l’aspect temporel (Antonioli et al. 2006) ou bien des conséquences
de la sismicité au niveau des contraintes (dont on sait qu’elles sont non négligeables d’après les
résultats de la section 5.3.2 page 158). Il faudra également vérifier mes résultats lorsque le catalogue
des séismes relocalisés sera complet.
6.1.3 Apports de la méthode numérique des éléments finis
Comme nous l’avons vu dans le chapitre 3, les codes fondés sur une méthode d’éléments finis sont
très « gourmands » en mémoire vive (ce qui ne pose plus vraiment de problème de nos jours en raison
de l’évolution des technologies informatiques) et plus encore en temps de calcul. Il est donc nécessaire
de se poser la question de l’utilité de cette méthode dans l’application que l’on veut en faire. Par
exemple, nous avons pu voir qu’en considérant un modèle élastique, elle n’est pas fondamentalement
nécessaire, sauf dans le cas de modèles contenant une zone de faille ou bien quand la faille modélisée
atteint la surface et que l’effet étudié nécessite sa prise en compte (voir la section 3.2.3 page 81
concernant la validation des codes). Le cas élastique peut donc généralement être traité par exemple
avec le code semi-analytique EDGRN/EDCMP (Wang et al. 2003) qui est mieux adapté si l’on veut
gagner du temps de calcul. C’est ce que j’ai été amené à faire dans la section 5.3.2 (page 158) pour
traiter les 14 388 séismes à ma disposition. En revanche, la prise en compte d’une couche sédimentaire
et la modélisation numérique des ruptures de surface passeront à coup sûr par une étude utilisant la
méthode des éléments finis.
Si l’on considère le cas des phases inter-sismique et post-sismique, leur sensibilité à une variation
de la géométrie crustale justifie l’utilisation de la méthode des éléments finis. De plus, cette technique
permet la prise en compte de rhéologies non linéaires, ou encore plastiques, ce qui peut être utile dans
l’étude du cycle sismique (Williams & Richardson 1991). Je n’ai pas eu le temps dans mes travaux
de les aborder, mais je pense qu’il faudrait étendre mes études à ces processus afin de vérifier s’ils
peuvent apporter ou non un plus dans l’analyse des mécanismes de déformation de la SISZ.
La conclusion principale de la section 5.1 (page 150) est la nécessité de résoudre les équa-
tions poro-élastiques dans le domaine temporel afin d’étudier de manière correcte la relaxation post-
sismique à court terme. La méthode des éléments finis est encore une fois un choix judicieux car les
données des puits et les interférogrammes montrent la nature fortement hétérogène du phénomène.
Il est à noter que ce processus semble de plus sensible au fait qu’une faille atteint la surface ou non.
Pour le moment, ce genre d’étude n’est possible qu’avec des codes d’éléments finis commerciaux
(Masterlark 2003) et j’estime qu’il serait bon pour la communauté scientifique d’inclure une résolu-
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tion poro-élastique dans le code TECTON ou bien à tout autre code libre fondé sur cette méthode et
ayant largement fait ses preuves.
Pour finir, comme nous l’avons vu dans la section 5.2.1 (page 152), une étude précise de la phase
post-sismique devra passer par une analyse simultanée des différents processus retenus afin d’en esti-
mer précisément les paramètres. Certains auteurs ont commencé à utiliser cette approche et la méthode
des éléments finis est d’une grande aide dans ce genre de problématique (Freed et al. 2006). Le seul
processus qui n’est pas encore inclus de manière rigoureuse est le phénomène d’afterslip. En effet,
il est toujours nécessaire de fixer les paramètres contrôlant tous les autres processus et de faire un
calcul pour corriger les données afin d’inverser le résultat de manière statique pour aboutir aux glisse-
ments liés à l’afterslip. La méthode développée par Perfettini & Avouac (2004) serait un bon moyen
de tenir compte de ce phénomène de manière dynamique, comme peuvent l’être les relaxations poro-
élastiques et visco-élastiques (Masterlark et al. 2001; Masterlark 2003). De plus, cette méthode pour-
rait être incluse assez simplement dans un code fondé sur une méthode d’éléments finis. On pourrait
alors envisager pour des études futures un modèle ayant une croûte supérieure poro-élastique (Wang
2000), une croûte inférieure visco-plastique (Berger 2004), un manteau visco-élastique non linéaire
(Williams & Richardson 1991) et une faille modélisée par la méthode de Perfettini & Avouac (2004).
La géométrie de ces différentes couches et leurs paramètres élastiques seraient alors hétérogènes car
ceux-ci peuvent avoir une influence significative sur la phase post-sismique (voir la section 5.2.2
page 154).
6.2 Estimation de l’aléa sismique dans le sud-ouest de l’Islande
6.2.1 Quelle influence ont les hétérogénéités lithosphériques sur la phase co-
sismique ?
Le chapitre 4 nous permet de conclure que la géométrie de la croûte n’est pas une caractéristique
primordiale. Ses variations ne modifient pratiquement pas le résultat de l’inversion et le changement
dans la contrainte de Coulomb ne fait apparaître qu’une légère dissymétrie vers l’ouest par rapport
à une hypothèse d’hétérogénéités en couche avec une rigidité croissante avec la profondeur (environ
1 km maximum pour le contour de 10 kPa à une profondeur de 2 km). Cette dernière hypothèse a
des conséquences plus significatives avec un approfondissement des glissements au niveau de la faille
associée au séisme du 21 juin 2000 et une augmentation de l’amplitude de ces derniers pour les deux
séismes majeurs de la crise de juin 2000 à la profondeur où se trouverait la couche sédimentaire
dans la SISZ. Les conséquences sur les changements de la contrainte de Coulomb sont également
importantes, avec une réduction du volume où la contrainte est supérieure à 10 kPa, surtout dans la
croûte supérieure que l’on peut associer à la partie cassante de la lithosphère (Kaban et al. 2002). À
une profondeur de 2 km, cette réduction du contour à 10 kPa peut atteindre 20 km. Enfin, l’hypothèse
ayant les plus fortes conséquences sur les glissements est l’intégration d’une zone de faille d’environ
500 m de large avec une réduction de la rigidité en son sein. Les glissements sont alors accrus, mais
du fait de la plus faible rigidité la magnitude (MW ) estimée est plus réduite et atteint une valeur
comprise entre 6,1 et 6,3. Les conséquences sur le changement des contraintes de Coulomb sont
quasiment inexistantes. La modélisation de la zone de faille utilisée dans mes travaux reste un cas
extrême et il serait nécessaire de contraindre ces modèles de manière plus rigoureuse pour vérifier si
ces conclusions sont bien valides.
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FIG. 6.2 Répartition de la sismicité en fonction de la vitesse apparente des répliques 10 min, 8 h, 3 jours et
demi et 6 mois et demi après le séisme du 17 juin 2000. Cette vitesse est obtenue en divisant la distance séparant
le séisme d’un événement de référence (ici le séisme du 17 juin) par la durée écoulée depuis ce dernier. Les
lignes rouges en pointillés indiquent dans l’ordre, de gauche à droite, les vitesses de 3 km/jour, de 5 km/jour,
de 3 km/h et de 7 km/h. La vitesse de référence V0 est prise égale à 1 m/s.
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6.2.2 Qu’en est-il de la phase post-sismique ?
Dans le cas d’une étude visco-élastique, l’inclusion d’une zone de faille n’est pas primordiale.
L’influence de la rigidification de la lithosphère avec la profondeur se fait sentir au niveau de l’es-
timation des viscosités et également dans les changements de la contrainte de Coulomb, mais avec
un effet inversé par rapport à la phase cosismique (augmentation par rapport au cas homogène du
volume où les contraintes sont supérieures à 10 kPa). En revanche, contrairement au cas cosismique,
la géométrie de la croûte est l’hypothèse ayant le plus d’influence sur l’estimation des viscosité. Il est
à noter que le modèle hétérogène incluant cette hypothèse est celui qui reproduit le plus fidèlement les
données GPS. De plus, les conséquences en terme de contrainte de Coulomb sont non négligeables
aux alentours de la SISZ.
Un autre point important est abordé dans la section 5.2 (page 153). Une comparaison avec l’étude
de Árnadóttir et al. (2005a) qui utilise la distribution de glissement de Pedersen et al. (2003) dans un
milieu hétérogène montre que la cohérence entre la distribution de glissement et le modèle étudié est
importante. Ceci corrobore une conclusion de Masterlark et al. (2001).
Enfin, l’étude concernant la première année de relaxation montre que le processus poro-élastique
a une grande influence sur l’estimation de la viscosité. On peut s’attendre également a un effet im-
portant dû au phénomène d’afterslip et cette étude devra donc être reprise avec un modèle prenant en
compte de manière rigoureuse et simultanément l’ensemble de ces phénomènes. Il est à noter que la
relaxation poro-élastique ne semble pas avoir d’effet conséquent sur les changements de la contrainte
de Coulomb, mais comme la validité de la méthode utilisée pour étudier ce processus a été remise en
question dans la section 5.1 (page 150), des études supplémentaires seront nécessaires pour conclure
de manière plus définitive.
6.2.3 La sismicité : révélateur ou déclencheur ?
Jusqu’à récemment, la sismicité hors séismes majeurs a souvent été utilisée uniquement comme
révélateur d’autres processus. La section 5.3.2 (page 158) apporte une preuve supplémentaire de l’im-
portance qu’elle pourrait avoir en terme d’évaluation de l’aléa sismique (surtout pour les séismes de
magnitude comprise entre trois et six). Il est même envisageable que ces répliques jouent de plus un
rôle moteur dans le transfert de contrainte et que le déclenchement de séismes majeurs soit possible
par un processus de réaction en chaîne (Figures 6.2 et 6.3D). Cette dernière hypothèse reste cependant
à confirmer par des études plus poussées.
6.2.4 Quel est le rôle de la phase inter-sismique dans la migration de la sismi-
cité ?
Le chargement inter-sismique avec une croûte à géométrie variable peut générer des écarts de
contraintes significatifs entre les extrémités de la SISZ. Ce processus est le seul candidat plausible,
avec éventuellement la relaxation poro-élastique quand une étude temporelle aura été effectuée, à
pouvoir expliquer la dissymétrie qui existe dans la répartition de la sismicité et sa migration apparente
d’est en ouest. Cependant, pour arriver à des conclusions plus définitives, il faudrait refaire le calcul
de la section 5.4 (page 161) en l’incluant dans un cycle sismique complet avec des rhéologies visco-
plastiques car il est possible que le flux visqueux puisse avoir comme effet d’atténuer l’écart observé.
De plus, il serait plus réaliste de rendre plus complexe le processus de chargement afin de tenir compte
des zones de rift et des profondeurs de blocage (locking depth) permettant de modéliser les zones
transformantes. Enfin, le calcul que j’ai effectué avec TECTON semble être sujet à des effets de bords
importants et le maillage devra donc être agrandi pour y remédier. Toutes ces modifications seront très
coûteuses en terme de temps de calcul, mais la prise en compte de l’effet du chargement inter-sismique
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sur une croûte à géométrie variable paraît indispensable pour pouvoir interpréter la répartition de la
sismicité.
6.2.5 Quels processus ont favorisé le déclenchement du séisme du 21 juin 2000 ?
Les divers calculs des changements de la contrainte de Coulomb permettent de conclure sur des
mécanismes plausibles pour un déclenchement du séisme du 21 juin. La relaxation poro-élastique
après le séisme du 17 juin (Figure 6.3B), l’effet direct du chargement par la tectonique des plaques et
les flux visqueux (qui sont négligeables pour la période de temps considérée) ne permettent d’expli-
quer ni le délai dans le déclenchement ni même la localisation de l’hypocentre du 21 juin. On ne peut
encore rien dire concernant le phénomène d’afterslip car aucune analyse temporelle n’a été effectuée.
Le calcul cosismique (Figure 6.3A) favorise le déclenchement mais il n’explique pas non plus le délai
de trois jours et demi (Scholz 2002). Un candidat possible pour donner un sens à l’ensemble serait un
processus de réaction en chaîne provoqué par les répliques (Figures 6.3B et 6.3C). Enfin, nous avons
vu dans ce manuscrit que la méthode utilisée pour modéliser l’effet poro-élastique ne semble pas par-
venir à reproduire convenablement les observations et qu’il serait donc nécessaire de considérer ce
processus avec une dépendance en temps (relation (3.18) page 70). Il serait alors encore envisageable
qu’une relaxation poro-élastique initiée par l’événement du 17 juin 2000 puisse déclencher le séisme
du 21 juin avec un délai de l’ordre de la journée (Cocco & Rice 2002, 2003; Masterlark 2003).
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FIG. 6.3 Changements de la contrainte de Coulomb au niveau de la faille du 21 juin entraînés par le séisme
du 17 juin (A), par la relaxation poro-élastique complète (B) et par la sismicité cumulée (hors événements
majeurs) du 17 juin au 21 juin 2000 (C). L’étoile indique la position de l’hypocentre du séisme du 21 juin. Un
accroissement correspondant à 10 kPa est indiqué par le contour noir. (D) Évolution en fonction du temps de la
contrainte de Coulomb due aux répliques associées au séisme du 17 juin au niveau de l’hypocentre du séisme






Résultats de l’inversion cosismique de la crise
islandaise de juin 2000
Présentation de l’ensemble des résultats de l’inversion cosismique effectuée dans le chapitre 4
avec les différents modèles et jeux de données à ma disposition. La table en page suivante récapitule
l’écart-type, le χ2, la réduction de variance, le moment géométrique, le moment géodésique, la ma-
gnitude (MW ) et le barycentre des distributions obtenues pour chaque type de jeu de données (ligne)
et pour chaque modèle utilisé (colonne).
Les figures qui suivent la table présentent les distributions de glissement obtenues pour chaque
modèle ainsi que la précision associée.
Les acronymes désignant les modèles sont les suivants (se référer à la section 4.2.2 page 105 pour
plus de détails) :
– HOM = modèle HOMogène.
– HOM_GPS = modèle HOMogène avec une inversion des données GPS uniquement.
– HOM_INS = modèle HOMogène avec une inversion des données InSAR uniquement.
– HOF = modèle HOmogène avec intégration d’une zone de Faille.
– HET = modèle HETérogène avec des couches rhéologiques horizontales.
– HEF = modèle HETérogène (couches horizontales) avec intégration d’une zone de Faille.
– ICE1 = modèle hétérogène avec une épaisseur de la croûte variable (ICEland1 en anglais).
– ICE2 = modèle hétérogène avec une croûte plus dense et d’épaisseur variable (ICEland2 en
anglais).
– ICE1_GPS = modèle hétérogène ICE1 avec une inversion des données GPS uniquement.
– ICE1_INS = modèle hétérogène ICE1 avec une inversion des données InSAR uniquement.
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HOM HOM_GPS HOM_INS HOF HET HEF ICE1 ICE2 ICE1_GPS ICE1_INS
T52 0,6 2,1 0,6 0,8 0,6 0,7 0,6 0,6 2,5 0,5
T95 0,9 3,2 0,8 0,9 0,8 0,8 0,8 0,8 2,3 0,7
GPS (est) 2,7 2,1 4,5 2,8 2,6 2,7 2,5 2,5 2,0 4,1
GPS (nord) 2,5 2,0 8,2 2,9 2,4 2,6 2,4 2,4 1,9 6,4
GPS (vertical) 3,5 3,6 3,5 3,5 3,6 3,6 3,6 3,6 3,6 3,5
GPS 2,9 2,6 5,7 3,1 2,9 3,0 2,9 2,9 2,6 4,8
Total 1,4 2,9 2,4 1,5 1,4 1,4 1,3 1,3 2,4 2,0
T52 0,2 2,7 0,2 0,3 0,2 0,3 0,2 0,2 3,7 0,2
T95 0,4 6,0 0,3 0,5 0,4 0,4 0,4 0,4 3,2 0,3
GPS 2,6 1,5 16,1 3,1 2,4 2,6 2,3 2,3 1,3 11,0
Total 0,7 4,4 2,8 0,9 0,7 0,7 0,7 0,7 3,0 2,0
T52 99 87 99 98 99 99 99 99 82 99
T95 99 86 99 99 99 99 99 99 93 99
GPS 97 98 84 97 98 97 98 98 99 89
Total 98 90 94 98 99 98 99 99 93 96
scalaire T52
(cm)
69,8 ± 5,0 49,9 ± 5,0 74,7 ± 5,1 63,2 ± 5,2 64,1 ± 5,1 67,9 ± 5,2 64,5 ± 5,2 54,7 ± 4,5
planaire T95
a (cm)
75,9 ± 49,1 0,0 ± 0,1 89,6 ± 52,3 60,0 ± 45,4 56,1 ± 42,6 62,4 ± 46,8 60,1 ± 45,8 -7,3 ± 19,1
planaire T95
b (cm/km)
0,3 ± 0,3 0,7 ± 0,2 0,5 ± 0,3 0,1 ± 0,2 0,1 ± 0,2 0,1 ± 0,2 0,0 ± 0,1 0,2 ± 0,1
planaire T95
c (cm/km)
-0,2 ± 0,3 0,7 ± 0,2 -0,1 ± 0,3 -0,3 ± 0,3 -0,3 ± 0,3 -0,4 ± 0,3 -0,4 ± 0,3 0,1 ± 0,1
M0/G (km
3

























6,44 6,52 6,41 6,08 6,48 6,28 6,47 6,46 6,58 6,47
Profondeur du 
barycentre (km)
3,7 -5,1 -4,8 3,8 4,0 4,0 3,8 3,7 -5,3 -4,6
M0/G (km
3

























6,47 6,43 6,50 6,11 6,52 6,33 6,52 6,51 6,54 6,53
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FIG. A.1 Résultats de l’inversion conjointe dans le cas du modèle homogène HOM. L’étoile blanche indique la
position de l’hypocentre associé au séisme. Les répliques de magnitude supérieure à zéro qui se sont produites
aux environs des failles sur une période allant du 17 juin au 24 juillet 2000 et relocalisées par Hjaltadóttir
et al. (2005) en utilisant la méthode développée par Slunga et al. (1995) sont représentées en noir. (En haut)
Distributions de glissement calculées sur les failles associées aux séismes du 17 (à gauche) et 21 juin 2000 (à
droite) par l’inversion conjointe des données InSAR et GPS. (Au milieu) Précisions sur le résultat de l’inversion.
(En bas) Norme du gradient de glissement calculé dans la direction S-N.
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FIG. A.2 Résultats de l’inversion des données GPS dans le cas du modèle homogène HOM. Même légende
que la figure A.1.
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FIG. A.3 Résultats de l’inversion des données InSAR dans le cas du modèle homogène HOM. Même légende
que la figure A.1.
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FIG. A.4 Résultats de l’inversion conjointe dans le cas du modèle homogène HOF. Même légende que la
figure A.1.
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FIG. A.5 Résultats de l’inversion conjointe dans le cas du modèle hétérogène HET. Même légende que la
figure A.1.
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FIG. A.6 Résultats de l’inversion conjointe dans le cas du modèle hétérogène HEF. Même légende que la
figure A.1.
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FIG. A.7 Résultats de l’inversion conjointe dans le cas du modèle hétérogène ICE1. Même légende que la
figure A.1.
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FIG. A.8 Résultats de l’inversion des données GPS dans le cas du modèle hétérogène ICE1. Même légende
que la figure A.1.
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FIG. A.9 Résultats de l’inversion des données InSAR dans le cas du modèle hétérogène ICE1. Même légende
que la figure A.1.
192 Partie V – Annexes
17 juin 21 juin






















sud Distance (km) nord
Norme du gradient de glissement (m/km)
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1 1.2 1.4 1.6 1.8 2
Précision (m)
Glissement dextre (m)
-4 -3 -2 -1 0 1 2 3 4










































FIG. A.10 Résultats de l’inversion conjointe dans le cas du modèle hétérogène ICE2. Même légende que la
figure A.1.
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FIG. A.11 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion des modèles ICE1 et ICE2.
(Haut) Une valeur positive de la différence indique que le glissement est plus important dans le cas du modèle
hétérogène. L’étoile indique la position de l’hypocentre du séisme associé. Le barycentre de la distribution de
chaque modèle est représenté par un rond (noir pour ICE1 et blanc pour ICE2). (Centre) L’écart correspond à la
valeur absolue de la différence de glissement entre les deux distributions. Elle est ainsi directement comparable
à la précision sur le glissement obtenu. (Bas) Estimation de l’erreur associé aux glissements obtenus dans le
cas d’une inversion avec le modèle ICE2.
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FIG. A.12 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion du modèle HOM avec et sans
les données InSAR. Les commentaires de la figure A.11 s’appliquent de la même manière à l’exception de
la différence de glissement qui est positive quand les glissements associés au modèle HOM avec les données
InSAR sont plus élevés. De même, les ronds blancs désignent ici les barycentres associés au modèle HOM avec
les données InSAR.
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FIG. A.13 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion du modèle HOM avec et sans
les données GPS. Les commentaires de la figure A.11 s’appliquent de la même manière à l’exception de la
différence de glissement qui est positive quand les glissements associés au modèle HOM avec les données GPS
sont plus élevés. De même, les ronds blancs désignent ici les barycentres associés au modèle HOM avec les
données GPS.
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FIG. A.14 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion du modèle ICE1 avec et sans
les données InSAR. Les commentaires de la figure A.11 s’appliquent de la même manière à l’exception de
la différence de glissement qui est positive quand les glissements associés au modèle ICE1 avec les données
InSAR sont plus élevés. De même, les ronds blancs désignent ici les barycentres associés au modèle ICE1 avec
les données InSAR.
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FIG. A.15 Comparaison des distributions de glissement obtenues par l’inversion du modèle ICE1 avec et sans
les données GPS. Les commentaires de la figure A.11 s’appliquent de la même manière à l’exception de la
différence de glissement qui est positive quand les glissements associés au modèle ICE1 avec les données GPS
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